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L'importanza di un modello geologico-strutturale condiviso dalla comunità scientifica relativo 
alla Faglia Nord Anatolica (FNA) è essenziale sia per la formulazione dei modelli di stima del 
rischio sismico che per la formulazione dell’evoluzione tettonica dell’area. Tuttavia, i numerosi 
studi finora pubblicati nella letteratura internazionale non forniscono una soluzione certa e 
condivisa ai problemi che riguardano la relazione tra il bacino del Mare di Marmara e la FNA, le 
modalità di segmentazione e l’età stessa della faglia.  
In questo Lavoro, lo studio della FNA è stato approfondito per l’area del Bacino di Cinarcik, nel 
Mare di Marmara e la zona della Penisola di Hersek, nel Golfo di Izmit. 
Lo scopo della Tesi è di ricostruire il quadro geologico-strutturale nella porzione della FNA 
collocata presso la Penisola di Hersek, tramite la correlazione dei dati geologici/geofisici 
acquisiti a terra e a mare, e di contribuire alla definizione del modello tettonico della FNA nel 
Bacino di Cinarcik, tramite la realizzazione di esperimenti di analogue modelling 2D e 3D. 
Gli esperimenti di analogue modelling sono stati condotti simulando un regime prevalentemente 
transtensivo, considerando che il Mare di Marmara si trova in una zona di transizione tra un 
regime trascorrente puro, che caratterizza la FNA ad Est, e un regime prettamente distensivo ad 
Ovest, nel Mare Egeo. 
Gli esperimenti, che simulano transtensione e step-over della faglia a diverso angolo, dimostrano 
che i bacini di pull-apart sono caratterizzati da una subsidenza che interessa l’intero centro del 
bacino, dalla presenza di faglie en-echelon che bordano i margini del bacino e che tendono a 
riunirsi all’aumentare della dislocazione orizzontale e che le Principal Displacement Zone (PDZ) 
presentano graben superficiali, la cui origine è legata proprio alla componente estensionale del 
sistema. All’aumentare della dislocazione orizzontale la PDZ diventa più ampia mentre nel 
bacino si genera una faglia trascorrente che collega i margini delle PDZ. L’analisi delle 
pendenze dei margini dei bacini ha evidenziato un generale aumento della pendenza dei piani di 
faglia all’aumentare della dislocazione orizzontale. I dati 3D hanno permesso di riconoscere 
l’evoluzione delle faglie e l’asimmetria dei bacini, caratterizzati da una tipica forma a “V” o “U” 
per le sezioni considerate. 
I risultati dei modelli sono stati confrontati con i dati disponibili in letteratura relativi al Bacino 
di Cinarcik. In particolare sono state valutate la similitudine geometrica sia in pianta che in 
sezione, la congruenza tra gli stili deformativi e l’assetto strutturale generale. 
Il modello con componente transtensiva (5°) e step-over a 45°, dopo 5-8 cm di spostamento 
orizzontale, ha generato un bacino di pull-apart con caratteristiche simili, alla scala 10-5, a quelle 
riportate in letteratura per il Bacino di Cinarcik.  
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La stima della deformazione orizzontale necessaria alla formazione di un bacino di pull-apart 
con le caratteristiche del Bacino di Cinarcik, ha permesso di stimare l’età della FNA in 
quest’area, pari a circa 210.000 – 330.000 anni, ottenuta assumendo dalla letteratura una velocità 
di spostamento tra le placche pari a 24 mm/a. 
I profili sismici, acquisiti a terra presso la Penisola di Hersek, hanno permesso di evidenziare 
distintamente delle strutture compressive nel settore settentrionale della penisola, compatibili 
con un andamento E-O della FNA ed un bending di 7°-8° in quest’area. Le simulazioni 
numeriche della deformazione, realizzate per valutare la consistenza tra la morfologia 
individuata a terra e a mare, le strutture subsuperficiali ricostruite dai dati geofisici ed i modelli 
evolutivi proposti sulla base dell’interpretazione integrata dei dati geologici e geofisici, hanno 
mostrato la consistenza del modello proposto. 
L’interpretazione dei dati geomorfologici, geologico-geofisici, i risultati delle simulazioni 
numeriche, nonché le conoscenze acquisite sull’evoluzione dei sistemi trascorrenti attraverso la 
realizzazione degli esperimenti di analogue modelling, hanno permesso di formulare un’ipotesi 
evolutiva della Penisola di Hersek a partire dal Pleistocene.  
Secondo tale ipotesi l’attuale penisola è il risultato di un sistema complesso, costituito dalla 
congiunzione tra il delta del fiume Yalakdere a Sud ed un seamount a Nord, ora rappresentato 
dall’alto strutturale della collina di Dedeler. 
In particolare, il paleo-fiume Yalakdere avrebbe iniziato la progradazione verso Nord 200.000 
anni or sono, in seguito all’innalzamento della Penisola di Armutlu e dell’apertura dei Bacini 
Occidentale, Centrale ed Orientale, quali bacini di pull-apart. Durante il Pleistocene ha iniziato a 
svilupparsi una faglia con andamento a grande scala E-O. Nella zona di Hersek la faglia ha 
formato un restraining bending di circa 7°-8° che ha provocato innalzamento a Nord della faglia 
e abbassamento a Sud-Est. A Ovest di Hersek il movimento trascorrente principale è stato 
accomodato dal nuovo ramo settentrionale principale della faglia (85-90%), mentre la 
deformazione è stata accomodata a Sud da più rami con la formazione di aree di traspressione e 
alti strutturali. Anche la zona a Nord del ramo principale della faglia in corrispondenza del punto 
di massima curvatura (bending) ha subito un sollevamento, che ha la sua attuale espressione 
morfologica nella collina di Dedeler. Il fiume Yalakdere ha poi accresciuto il suo delta fino a 
raggiungere tale struttura che nel frattempo tendeva, oltre che a sollevarsi, a spostarsi verso Est a 
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1. Inquadramento della FNA 
 
In questo capitolo è riportato un inquadramento generale della Faglia Nord Anatolica (FNA) ed 
una descrizione di dettaglio relativa alla FNA nel Bacino di Cinarcik, nel Mare di Marmara e 
presso la Penisola di Hersek, nel Golfo di Izmit.  
La FNA rappresenta un margine trasforme a movimento destro tra le placche Eurasiatica ed 
Anatolica lungo il quale si sono verificati importanti terremoti anche nel XX secolo.  
La relazione tra il bacino del Mare di Marmara e la FNA, le modalità di segmentazione e l’età 
stessa della faglia sono tuttora argomento di dibattito scientifico. L'importanza di un modello 
geologico-strutturale condiviso dalla comunità scientifica relativo alla FNA, è essenziale nella 
formulazione dei modelli di stima del rischio sismico e nella formulazione dell’evoluzione 
tettonica dell’area. 
La modellazione dei terremoti prevede, infatti, la definizione di un modello geologico strutturale 
attendibile, che comprenda dati relativi alla lunghezza dei segmenti di faglia, la loro profondità 
massima, la distribuzione delle deformazioni, lo spessore degli step-over e degli overlap. 
A seguito dei recenti terremoti del 1999, con epicentri Izmit e Duzce e con magnitudo Richter 
maggiore di 7, le attività di ricerca relative allo studio della caratterizzazione tettono-strutturale 
delle FNA si sono intensificate nella regione del Mare di Marmara, vista anche l’alta densità 
abitativa che caratterizza le aree limitrofe.  
In questo contesto, il lavoro di Tesi sviluppa alcune delle attività di ricerca concernenti il 
progetto di ricerca scientifica di rilevante interesse nazionale PRIN cofinanziato dal MIUR per il 
biennio 2005-2006 e denominato "Sviluppo ed applicazione di metodologie sismiche avanzate 
per lo studio e la correlazione terra-mare di una grande faglia trasforme continentale: la Faglia 
Nord Anatolica nel Mare di Marmara e nelle regioni circostanti". Tale progetto propone un 
approccio multidisciplinare di geologia/geofisica, a mare e a terra, per lo studio della FNA nella 
regione del Mare di Marmara. I partner sono l’Università di Roma, l’Istituto di Geologia Marina 
di Bologna (ISMAR-CNR Sezione di Geologia Marina), l’Università di Bologna e l'Università 
degli Studi di Trieste, Dipartimento di Scienze Geologiche Ambientali e Marine. Le attività di 
acquisizione dati a terra e a mare, di elaborazione ed interpretazione dati sono state inoltre 
eseguite e/o pianificate in collaborazione con l'Istanbul Technical University. 
In particolare questo Lavoro esamina la genesi e l’evoluzione delle faglie trascorrenti in generale 
e della FNA in particolare nell’area del Bacino di Cinarcik e della Penisola di Hersek, al fine di: 
a)  contribuire alla definizione del modello tettonico della FNA nel Bacino di Cinarcik, Mare di 
Marmara, tramite la realizzazione di esperimenti analogue modelling 2D e 3D; 
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b)  ricostruire il quadro geologico-strutturale nella porzione della FNA collocata presso la 
Penisola di Hersek nel Golfo di Izmit, tramite la correlazione dei dati geologici/geofisici 
acquisiti a terra e a mare. 
Nell’ambito della tesi sono stati realizzati esperimenti di analogue modelling presso la Royal 
University of London, sotto la supervisione del prof. Ken McClay. E’ stata curata inoltre 
l’organizzazione, la progettazione e la realizzazione dei rilievi geofisici a terra. L’acquisizione 
dei dati a mare è stata eseguita in collaborazione con il CNR ISMAR di Bologna a bordo della 
nave Urania. I dati geofisici/geologici marini (sismica a riflessione multicanale, Chirp-Sub-
bottom profiler, Multibeam) sono stati elaborati dal CNR ISMAR di Bologna, mentre i dati 
geofisici/geologici a terra sono stati acquisiti, elaborati, interpretati ed integrati con i dati marini 
durante questo lavoro di Tesi. Nei due casi (marino e terrestre) una parte dei dati geofisici è 
utilizzata per lo studio della porzione superficiale del sottosuolo (ca. 20 m di profondità) con 

































1.1 Evoluzione tettonica e caratteristiche della FNA 
 
Durante il triassico superiore, ha avuto inizio una fase di rifting, responsabile della formazione 
del bacino oceanico mesozoico della Neotetide. Nel tardo Cretacico la convergenza tra la placca 
Africana ed Eurasiatica ha portato alla chiusura dei bacini oceanici della Neotetide. La 
successiva convergenza tra la placca Eurasiatica e la placca Araba ha causato la progressiva 
chiusura del ramo meridionale della Neotetide che è terminata nel Miocene medio con la 
collisione continente-continente lungo la zona di sutura Bitlis-Zagros (Şengör e Yilmaz, 1981). 
A partire dal Miocene Sup. - Pliocene Inf., il movimento verso Nord della placca Araba è stato 
accomodato attraverso due faglie trascorrenti: la Faglia Nord Anatolica (FNA) e la Faglia Est 
Anatolica (FEA) lungo le quali ha avuto inizio il movimento verso Ovest del microblocco 
Anatolico (Figura 1.1) (Buzkurt, 2001). 
 
 
Figura 1.1 - Schema della tettonica delle placche proposta da Buzkurt, 2001. 
 
La FEA è una faglia trasforme destra che si estende da Karlinova verso Sud Ovest, fino all’area 
di Kahramanmaas, dove forma la giunzione tripla con la faglia trascorrente sinistra Dead Sea 
Fault Zone (DSFZ). 
La FNA è una faglia trasforme destra che si sviluppa dalla giunzione tripla di Karlinova e 
prosegue per 1500 km verso il Mar Egeo, attraversando il Golfo di Saros. 
A Est del Mare di Marmara la FNA è costituita da un unico ramo caratterizzato da una zona di 
deformazione circoscritta (Hubert-Ferrari et al., 2002) mentre prima di entrare nel Mare di 
Marmara si divide in tre rami principali (settentrionale, centrale e meridionale) (Barka et 
Kadinsky-Cade, 1988; Barka, 1992) e la zona di deformazione raggiunge i 130 km. 
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E' opinione diffusa che la FNA abbia avuto origine nel Miocene a seguito dello sviluppo della 
sutura di Bitlis-Zagros lungo la zona di collisione Arabia-Eurasia (e.g. Şengör et al., 1985), ma 
quando abbia essa raggiunto la regione del Mar di Marmara e del Mar Egeo è una questione 
ancora aperta al dibattito scientifico. Şengör et al. (2004), in base all’età dei riempimenti dei 
bacini lungo la FNA, hanno dimostrato che i bacini più antichi si trovano nel settore orientale 
della FNA, e che nel Mare di Marmara, lungo il ramo meridionale delle FNA, l’origine dei 
bacini è riconducibile al Miocene Superiore, mentre, lungo ramo settentrionale è riconducibile al 
Pliocene Superiore. Yaltirak et al. (2002), sulla base di evidenze geologiche, hanno stimato 
un’età di 3.7, Carton et al. (2007) di circa 2 Ma mentre secondo altri Autori la presenza della 
FNA nel Mare di Marmara è recente e risale a 200 ka (Le Pichon et al., 2003; Demirbağ et al., 
2003; Rangin et al., 2004; Şengör et al., 2004; Koral, 2007). 
Le età fornite dai vari autori divergono notevolmente e sono il risultato di osservazioni relative 
agli offset orizzontali, misure di movimento e di tassi di sedimentazione individuati lungo le 
varie porzioni della FNA.  
 
1.2 La FNA ed il Mare di Marmara 
 
Ad Est del Mare di Marmara la FNA si divide in tre rami principali: i rami settentrionale e 
centrale attraversano il mare di Marmara, quello meridionale devia verso Sud-Ovest 
attraversando la Penisola di Biga, fino al Mar Egeo (Figura 1.2). La modalità con cui la FNA si 
propaga nel Mare di Marmara è oggetto di svariate interpretazioni geodinamico-strutturali 
reperibili  in letteratura. 
 
1.2.1 Mare di Marmara 
 
Dal punto di vista morfologico, recenti campagne oceanografiche morfobatimetriche (Armijo et 
al., 2002) hanno dimostrato che il Mare di Marmara è essenzialmente costituito da tre sotto-
bacini, da Est verso Ovest, il Bacino di Cinarcik, il Bacino Centrale ed il Bacino di Tekirdag, 
allineati lungo il ramo settentrionale della faglia. Tali bacini raggiungono profondità 
considerevoli, fino a 1200 m dal livello del mare, e sono separati da due alti topografici, 
denominati l’Alto Centrale ed Occidentale. Il ramo settentrionale della FNA presente nel Mare 
di Marmara si collega ad Est con il segmento di Izmit ed ad Ovest con il segmento di Ganos.  
Evidenze geologiche e misure geodetiche (Armijo et al., 1999; McClusky et al., 2001) hanno 
permesso di stimare che la maggior parte della deformazione trascorrente è trasferita 
obliquamente dal ramo meridionale al ramo settentrionale della FNA attraverso i tre bacini sopra 
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richiamati. Le misure geodetiche (Reilinger et al., 1997) suggeriscono un tasso di deformazione 
trascorrente di 25 mm/a tra Anatolia e Eurasia, con più dell'80% del movimento concentrato 




Figura 1.2 - La FNA a Est del Mare di Marmara si suddivide in tre rami. Il ramo settentrionale e quello centrale 
delimitano il Mare di Marmara; il ramo meridionale devia verso Sud-Ovest attraversando la Penisola di Biga fino al 
Mare Egeo (da Armijo et al., 2002). 
 
 
Figura 1.3 - Faglia Nord Anatolica nel contesto geodinamico di Eurasia, Arabia, Africa e Anatolia (da Armijo et al., 
1999). 
 
Molti Autori ritengono che la morfologia attuale del Mare di Marmara sia controllata dal 
segmento settentrionale della FNA (Barka e Kadinsky-Cade, 1988; Barka, 1992; Şengör et al., 
2004; Le Pichon et al., 2001; Armijo et al., 1999, 2002; Parke et al., 1999, 2002; Aksu et al., 
2000; Okay et al., 2000; Imren et al., 2001; Demirbağ et al., 2003; Gökasan, et al., 2003).  
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Tra i vari modelli geodinamico-strutturali proposti in letteratura, il primo modello relativo al 
Mare di Marmara è stato proposto da Barka e Kadinsky-Cade (1988). Essi hanno introdotto il 
modello dei bacini di pull-apart, successivamente modificato da Barka (1992), Ergün e Özel 
(1995) e Wong et al. (1995). Tale modello prevede un sistema di bacini di pull-apart con due 
faglie trascorrenti principali orientate NE-SO che delimitano l’intero bacino, collegate da un 
sistema di faglie normali NO-SE, disposte en-echelon, che bordano i singoli bacini nel Mare di 
Marmara.  
Parke et al. (1999) e Okay et al. (2000) hanno suggerito un modello con faglie che bordano il 
bacino (Marmara Trough) a Nord e a Sud, proponendo dei differenti pattern di faglie tra i due 
limiti tettonici. 
Secondo altri Autori (Le Pichon et al., 1999; Aksu et al., 2000; Imren et al., 2001) il ramo 
settentrionale della FNA è costituito da un’unica faglia principale a prevalente componente 
trascorrente (Main Marmara Fault). Secondo Le Pichon et al. (1999) e Imren et al. (2001) la 
faglia presenta una direzione prevalente N265°-270° con un bending in corrispondenza nel 
margine settentrionale del Bacino di Cinarcik e del Golfo di Izmit. 
Amijo et al. (2002) hanno ipotizzano la presenza di una zona di deformazione caratterizzata da 
segmentazione e ripartizione del movimento sui diversi rami di faglia. Tale modello prevede un 
sistema di bacini di pull-apart segmentato a grande scala, formato da una successione di faglie 
trascorrenti e faglie estensionali, nel quale la geometria degli step-over genera zone 
caratterizzate da transtensione e transpressione (Figura 1.4). 
Modelli meccanici condotti da Muller e Aydin (2005) allo scopo di valutare la relazione tra la 
geometria delle faglie proposte da Parke et al. (1999), Okay et al. (2000), Le Pichon et al. 
(2001), Imren et al. (2001) e Armijo et al. (2002) e le deformazioni associate hanno dimostrano 
che la geometria fornita da Armijo et al. (2002) risolve meglio la morfologia osservata nel Mare 
di Marmara. 
La definizione delle faglie attive e del livello di segmentazione e ripartizione del movimento 
lungo i rami di faglia è indispensabile per la formulazione di un modello tettonico condiviso, che 





Figura 1.4 - Alcuni modelli relativi all'interpretazione geologico-strutturale del mare di Marmara a) Interpretazione 
di Okay et al.  (2000) - linea continua - e Parke et al. (1999). b) Interpretazione di Le Pichon et al. (2001) - linea 
continua - ed Imren et al. (2001) - con linea tratteggiata sono evidenziate le differenze con Le Pichon. c) 
Interpretazione di Armijo et al. (2002). TB: Bacino di Tekirdag, CMB: Bacino Centrale di Marmara, KB: Bacino di 
Kumburgaz, CB: Bacino di Cinarcik, IB: Bacino Imrali (da Muller e Aydin, 2005). 
 
1.2.2 Evoluzione e stratigrafia 
 
La successione Neogenica nel Mare di Marmara ha inizio con sedimenti fluvio-lacustri della 
Formazione di Gazhanedere, che sovrastano il basamento Pre-Neogenico in discordanza 
angolare (Figura 1.5). Nel settore occidentale del Mare di Marmara, la formazione è 
principalmente composta da depositi alluvionali eterogenei e presenta uno spessore di circa 400 
m. Segue la formazione di Kirazli con uno spessore di circa 200 m, che consiste prevalentemente 
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in banchi di arenaria con rare intercalazioni di ostriche, che segnalano il passaggio ad un 
ambiente marino superficiale. La successiva formazione di Alcitepe, nella porzione compresa tra 
Gelibolu e Biga, risulta composta da mudstone e marne al letto e da calcari oolitici, che 
testimoniano la presenza di un ambiente marino, con intercalazioni di marne, mudstone e argilla 
al tetto. Seguono le formazioni di Truva e Tevfikiye composte da sedimenti fluvio-lacustri e la 
Formazione di Marmara formata da argille trasgressive, marne ricche in bivalvi e conglomerati 
del Pleistocene Medio e Superiore (Çağatay et al., 2006). 
L’evoluzione paleogeografica dimostra che le condizioni di sedimentazione prettamente marina 
si sono instaurate soltanto nel Pliocene Superiore (Görür et al., 1997). Durante i periodi 
interglaciali del Pleistocene si è avuta un’alternanza di sedimentazione marina e fluvio-lacustre. 
Nell’ultima fase della glaciazione Würmiana il Mare di Marmara ha assunto le caratteristiche di 
un bacino lacustre (Çağatay et al., 2003). L’attuale regime del Mare di Marmara risale all’ultima 
risalita del livello del mare, circa 12 ka or sono, quando il bacino fu nuovamente inondato dalle 
acque del Mediterraneo e gradualmente convertito in un ambiente deposizionale marino 








I tassi di sedimentazione nel Mare di Marmara sono poco conosciuti, data l’assenza di sondaggi 
stratigrafici profondi. Armijo et al. (2005) stimano un tasso di sedimentazione da 1-3 mm/a fino 
a 6 mm/a ai margini dei bacini. 
 
1.2.3 Stima delle deformazioni nel Mare di Marmara 
 
La stima delle deformazioni lungo la FNA rappresenta l’oggetto di una cospicua letteratura 
scientifica. Le stime dei rigetti orizzontali e verticali sono state condotte dai vari autori in base 
ad evidenze geo-litologiche a terra, per la porzione ad Est del mare di Marmara, ed in base agli 
offset individuati dai dati geofisici (morfobatimetrici e sismici) nel Mare di Marmara, nonché 
sulla base di misure GPS. 
La Figura 1.6 riporta l’offset cumulato lungo la FNA stimato secondo diversi Autori, concordi 
nel riconoscere una diminuzione dell’offset procedendo da Est verso Ovest. In particolare quindi 
a definire un’età della FNA diversa a seconda dei rami considerati ed, in generale, più antica per 
il settore orientale. 
 
Figura 1.6 - Offsets b-b, g-g, h-h, e i-i sono presi da Herece e Akay (2003). Offset k-k da Armijo et al., (2002) e l-l 
da Le Pichon et al., (2001). s-s è da Seymen (1975) corroborato da Bergougnan (1976). a-a: 65 km, b-b : 50 km; c-c 
70 km, d-d: 30 km; e-e: 50 – 75 km, f-f: 80 km; h-h: 50 km, j-j:22-26 km; k-k: 4 km; i-i: 4 km (da Şengör et al., 
2004). 
 
Si noti che due degli offset stimati nel Mare di Marmara, quelli proposti da Armijio et al. (2002) 
(k-k: 3.5 km in Figura 1.6) e Le Pichon et al. (2001) (l-l: 4 km in Figura 1.6), sono equivalenti 
anche se vengono giustificati attraverso due modelli geodinamico-strutturali diversi. 
Durante l’Olocene, secondo Hubert-Ferrari et al. (2002), il tasso di movimento orizzontale è 
stato pari a 18.5 ± 3.5 mm/a, mentre Reilinger et al. (1997), Straub et al. (1997) e McClusky et 
al. (2001, 2003), in base a misure GPS, stimano un movimento di 20–25 mm/a lungo la FNA. 
Polonia et al. (2004) forniscono un tasso di movimento orizzontale di 10 mm/a e di rigetto 
verticale di 2-2.4 mm/a per gli ultimi 10 ka per il Golfo di Izmit. Provost et al. (2003) stimano un 
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valore di 17.5 mm/a, che rappresenta un valore significativamente più basso di quello stimato da 
McClusky et al. (2003). 
Koral (2007), per la regione del Mare di Marmara, ipotizza un tasso di movimento orizzontale di 
20 mm/a e verticale di 10 mm/a.  
La differenza tra le stime ottenute dai diversi Autori è legata all’utilizzo di approcci e metodi 
differenti. Se da una parte le stime GPS possono essere considerate attendibili per la misura delle 
deformazioni in corso, nonostante la mancanza di una serie temporale consistente, esse non 
possono essere considerate rappresentative dei tassi di movimento che hanno caratterizzato gli 
ultimi 200.000 anni o più, senza le opportune cautele. 
I tassi di movimento forniti da Polonia et al. (2004) sono anch’essi rappresentativi di una finestra 
temporale ristretta e sono caratteristici di un’area posta all’estremo orientale del Mare di 
Marmara. Il rapporto tra tassi di movimento orizzontale e verticale è, in questo caso, di circa 4.5 
a 1. 
I tassi di movimento forniti da Koral (2007) partono dall’assunzione di un tempo di ritorno di 
terremoti significativi di 250 anni, sulla base dei terremoti storici e strumentali riconosciuti per 
l’area del Mare di Marmara, si basano quindi su serie temporali ristrette ed hanno basi 
probabilistiche. Tuttavia il rapporto tra il tasso di movimento orizzontale e verticale proposto, 
pari a 2:1, che rappresenta gli shift misurati durante il terremoto del 1999, potrebbe essere 
considerato caratteristico della FNA per il periodo recente. 
Il rapporto tra i tassi di movimento e di sedimentazione, assieme agli offset misurati sono 




1.2.4 Il Bacino di Cinarcik 
 
Il Bacino di Cinarcik è una depressione romboidale orientata N110°E, lunga circa 50 km e larga 
15-18 km. Il fondo del bacino è piuttosto piatto e presenta profondità comprese tra 1270 m e 
1150 m. Ad Est la pendenza dei fianchi del bacino è piuttosto dolce, ad Ovest il bacino è 
delimitato dall’alto topografico Centrale del Mare di Maramara (Central High), mentre a Nord il 
margine presenta una pendenza di circa 17° per una fascia di 3 km, e a Sud una pendenza di 
circa 7°-10° per una fascia di 4-6 km. Numerosi canyon con direzione NS tagliano i fianchi più 
pendenti del bacino (Okay et al., 2000).  
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La geometria del sistema di faglie attive che caratterizza il bacino è stata tracciata sulla base di 




Figura 1.7 – Mappa morfobatimetrica ed interpretazione strutturale del Mare di Marmara (da Armijo et al., 2002). 
 
Dal punto di vista strutturale, lungo il margine settentrionale, fino al bending posto a 28° 53’, e 
lungo il margine meridionale, il bacino è limitato da faglie che presentano una componente 
normale significativa e soltanto secondariamente accomodano movimenti trascorrenti. Il margine 
settentrionale del Bacino di Cinarcik, caratterizzato da un trend N120°E, presenta alla base della 
scarpata faglie normali en-enchelon mentre il margine meridionale è caratterizzato da una faglia 
principale con direzione N100°E ed una serie di piccole faglie normali en-enchelon disposte 
N125°E concentrate nel settore orientale (Armijo et al., 2002). Secondo Carton et al. (2007) il 
pattern en-enchelon diffuso suggerisce la presenza di un sistema combinato caratterizzato da 
tettonica estensionale e trascorrente che si realizza tra due segmenti di faglia trascorrenti della 
FNA, il segmento che entra ad Est nel Golfo di Izmit e la faglia trascorrente che collega il 
Bacino di Cinarcik con il Bacino Centrale. Lungo quest’ultima faglia, i dati morfobatimetrici 
hanno permesso di identificare un alto morfologico dislocato dalla faglia stessa che presenta un 
offset laterale di 3.5 km (Armijo et al., 2002); considerando un tasso di movimento pari a 10-24 
mm/a, consistente con il 50-100% dei tassi di movimento stimati da misure GPS, Armijo et al. 
(2002) hanno definito per la faglia un’età compresa tra 140-350 ka nell’area del Bacino di 
Cinarcik.  
Attraverso l’elaborazione ed interpretazione di dati sismici multicanale, alcuni Autori hanno 
potuto ricostruire l’assetto strutturale delle faglie in profondità, fornire una stima relativa allo 
spessore dei sedimenti all’interno del bacino e proporre modelli evolutivi. 
Cinarcik basin 
Central High 
Tekirdag basin Central basin 
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Secondo Le Pichon et al. (2001), Imren et al. (2001) e Rangin et al. (2004) il processo di 
estensione nei bacini del Mare di Marmara non è più attivo, ed il Mare di Marmara è attualmente 
attraversato da una faglia trascorrente pura, chiamata la Main Marmara Faul (MMF), già citata 
nei paragrafi precedenti. Nel Bacino di Cinarcik, la MMF mappata da Le Pichon et al. (2001) 
segue il margine settentrionale del bacino mentre la componente normale è accomodata da una 
serie di piccole faglie normali poste lungo il margine meridionale. Sulla base di dati di sismica a 
riflessione profonda Le Pichon et al. (2001) individuano un offset laterale all’interno del Bacino 
Centrale di 4 +/- 1 km, consistente con quanto osservato da Armijo et al. (2002) su base 
morfobatimetrica nel settore settentrionale dl Bacino di Cinarcik. Gli Autori, ipotizzando un 
tasso di movimento di 20 mm/a, attribuiscono alla FNA un’età di circa 200 ka. 
 
 
Figura 1.8 – In alto un dettaglio della mappa morfobatimetrica relativa alla porzione settentrionale del Bacino di 
Cinarcik, nel mare di Marmara. In basso l’interpretazione strutturale che propone la connessione tra la faglia 
normale ad Est e la faglia trascorrente a Nord Ovest. In evidenza nel settore occidentale l’alto per il quale è stato 
stimato un offset laterale di 3.5 km (da Armijo et al., 2002). 
 
Le sezioni sismiche profonde hanno permesso di distinguere la presenza di strati sintettonici e di 
un “basamento”, definito tale perché formatosi prima delle fasi che hanno portato all’attuale 
assetto tettonico. 
Secondo le stime effettuate da Okay et al. (2000), il riempimento del Bacino di Cinarcik è 
costituito da sedimenti sintettonici Pliocenici-Quaternari per uno spessore massimo di circa 4 
km. L’orizzonte che separa i sedimenti sintettonici Pliocenici-Quaternari, deposti dopo la 
propagazione della FNA nel Mare di Marmara (Armijo et al., 1999), dai sedimenti Miocenici che 
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si sono depositati prima dell’instaurarsi del regime trascorrente (Okay et al 2000, Parke et al., 
2002) è stato mappato anche da Carton et al. (2007), che hanno stimato lo spessore massimo dei 
sedimenti intorno ai 6 km. 
È bene chiarire che il controllo crono-stratigrafico del corpo sedimentario presente nel bacino è 
piuttosto scarso, poiché mancano dei sondaggi stratigrafici profondi che possano caratterizzare 
cronologicamente e litologicamente la sequenza sedimentaria evidenziata dai profili sismici. 
Infine, va segnalato che la qualità dei dati utilizzati da Carton et al. (2007) peggiora 
notevolmente all’aumentare della profondità; il basamento è ben riconoscibile fino a 3-4 km di 
profondità, mentre per profondità maggiori l’orizzonte è mappato con una confidenza limitata ed 
i valori forniti dagli Autori devono essere considerati quali indicazioni di massima. 
La Figura 1.9 riporta la mappa strutturale del bacino di Cinarcik realizzata da Carton et al. 
(2007) e la localizzazione dei profili sismici multicanale alla base dell’interpretazione. 
 
 
Figura 1.9 – Mappa delle faglie (in rosso) riconosciute nel bacino di Cinarcik e localizzazione dei profili sismici (in 
blu) eseguiti durante il progetto SEISMARMARA (da Carton et al., 2007). 
 
La Figura 1.10 e la Figura 1.11 riportano i profili elaborati realizzati nel corso del progetto 
SEISMARMARA nel Bacino di Cinarcik e l’interpretazione fornita da Carton et al. (2007).  
Nei profili è stato identificato il basamento acustico e due sequenze, l’Upper Sequence, posta al 
di sopra di un riflettore (ULlimit) particolarmente evidente su tutte le sezioni sismiche, e la 




Il profilo 115, posto nel settore orientale del bacino, presenta una sequenza sedimentaria 
asimmetrica e due faglie a Nord, una molto pendente nella porzione interna del bacino, associata 
ad una scarpata sul fondo mare che accomoda un movimento diretto, ed una faglia più esterna 
che giace alla base della scarpata principale; le due faglie si riuniscono in profondità. 
Procedendo verso Sud il bacino mostra sedimenti regolarmente distribuiti, inclinati verso Nord. 
La faglia fs1 è stata individuata al margine meridionale della sezione. La pendenza verso Nord 
dei riflettori nella maggior parte del bacino, suggerisce un tasso di movimento verticale 
maggiore lungo il margine settentrionale rispetto a quello meridionale. 
Il profilo 124 è anch’esso caratterizzato da due faglie ad alto angolo nel settore settentrionale che 
sembrano convergere in un’unica struttura in profondità. A metà del profilo è stata individuata 
una faglia (fs2) che disloca il basamento, tracciabile anche nelle sezioni poste a Ovest, 
corrispondente alla faglia identificata da Okay et al. (2000) come Inner Boundary Fault. Nella 
porzione meridionale sono presenti numerose faglie normali minori che interessano la sequenza 
sedimentaria superficiale. Queste faglie corrispondono alle strutture identificate nella mappa 
morfobatimetrica come faglie en-echelon. Procedendo verso Sud, sono identificate altre faglie, 
tra cui fs1, ma la scarsa qualità del dato sismico non ha permesso il loro tracciamento in 
profondità. 
Il profilo 134 oltre a confermare la fs2 come una faglia di confine tra il bacino profondo e le aree 
marginali del bacino, evidenzia un tilting degli strati superficiali (fino a 2.5 s TWT) verso Sud, 
mentre gli strati profondi (spessi 2 s TWT) risultano inclinati verso Nord. 
Il profilo 145 identifica un bacino ancora più ampio e complesso. Il profilo mostra una faglia 
centrale fc che separa i sedimenti di riempimento inclinati a Nord da quelli inclinati verso Sud. 
In questa sezione ed in quelle poste ad occidente, la fs2 appare più come una flessura che come 
una vera e propria zona di rottura. 
Nel profilo 152 lo sviluppo del sottobacino tra fc e fs3 è evidente, mentre nel profilo 165 il 
sottobacino non è più visibile. Il profilo 179 mette in evidenza sedimenti disturbati nella 
porzione settentrionale, che sembrano avere subito compressione, la stessa probabilmente 
responsabile della formazione dell’Alto Centrale del Mare di Marmara. La simmetria e la 
geometria piano parallela dei riflettori superficiali permettono di identificare una fase recente, 




Figura 1.10 – Profili sismici multicanale in direzione N-S (profili n. 115, 124,134 e 145) relativi al settore orientale 
del Bacino di Cinarcik. In basso le sezioni migrate in tempi, in alto le sezioni interpretate. I profili sismici sono 
plottati con una esagerazione verticale pari a 3 all’interno della sequenza sin-tettonica presente nel bacino, 





Figura 1.11 - Profili sismici multicanale in direzione N-S (profili n. 152, 165, 179) relativi al settore orientale del 
Bacino di Cinarcik. In basso le sezioni migrate in tempi, in alto le sezioni interpretate (Carton et al., 2007). Per la 
legenda di veda Figura 1.10.  
 
La Figura 1.12 riporta gli spessori della copertura sedimentaria espressa in TWT stimata dalla 
differenza tra l’orizzonte del basamento definito lungo tutte le sezioni del grigliato 
SEISMARMARA ed il fondo mare (da Carton et al., 2007). La porzione del bacino che presenta 
maggiore copertura sedimentaria (5-5.5 s TWT corrispondente a circa 5-6 km utilizzando una 
velocità di 2-2.5 km/s) è situata a S-SO del margine settentrionale della fn ed appartiene 
presumibilmente alla parte più antica del bacino. 
La Figura 1.13 riporta lo spessore della copertura sedimentaria relativa alla Upper Sequence. Lo 
spessore massimo è localizzato nel settore orientale del bacino, indicando in quest’area il 
massimo tasso di estensione in tempi recenti. 
Dati di sismicità recente dimostrano che nel bacino sono presenti meccanismi focali a 
componenti trascorrenti e distensive prevalenti (Sato et al., 2004) e che i terremoti presentano 
ipocentri per la maggior parte a profondità maggiori di 5 km (Figura 1.14).  
Gli ipocentri sono concentrati quindi all’interno del basamento miocenico e premiocenico 
(Ergün e Özel, 1995), investigato solo nella porzione più superficiale dalle sezioni sismiche 





Figura 1.12 - Mappa degli spessori della copertura sedimentaria espressa in TWT calcolata sulla base della 




Figura 1.13 - Mappa degli spessori della sequenza superiore (ULlimit) espressa in TWT calcolata sulla base della 


















1.3 La FNA ed il Golfo di Izmit  
 
L’area del Golfo di Izmit, posta subito ad Est del Mare di Marmara, rappresenta una zona chiave 
per capire quali siano le modalità con cui la FNA entra e si estende nel Mare di Marmara e per 
studiare la correlazione terra-mare della FNA presso la Penisola di Hersek. 
 
1.3.1 Il Golfo di Izmit 
 
Il Golfo di Izmit è una depressione stretta e allungata in direzione E-O, composta da tre bacini 
interconnessi, il Bacino Occidentale, il Bacino Centrale o di Karamursel e il Bacino Orientale 
(Figura 1.15 e Figura 1.16) separati da due alti topografici di media entità.  
Il Golfo è delimitato a Sud e a Nord dalla Penisola di Armutlu e di Kocaeli rispettivamente, 
costituite da sedimenti Mesozoici e Paleozoici. Il Golfo è caratterizzato da una successione 
sedimentaria di bacino potente (Ferrante, 2005), tipica delle aree sviluppatesi in un regime 
tettonico distensivo. Anche in base a queste evidenze, le ripide scarpate che seguono la linea di 
costa a Sud e a Nord sono state interpretate come faglie normali e transtensive da diversi Autori 
(Ketin, 1968; Barka and Kadinsky-Cade, 1988; Bargu e Sakınç, 1989; Barka, 1992; Wong et al., 
1995; Bargu, 1997; Lettis et al., 2000; Öztürk et al., 2000; Alpar e Yaltırak, 2002). Alcune di 
queste sono state ritenute responsabili dello sviluppo del Golfo, anche se ad oggi risultano 
inattive o caratterizzate da attività ridotta (Emre e Awata, 2003). 
L’area complessiva del Golfo di Izmit è di circa 270 km2. Il bacino raggiunge quasi 50 km di 
lunghezza in senso Est-Ovest, mentre in senso Nord-Sud raggiunge circa 10 km nel Bacino di 
Karamursel. 
La larghezza minima del golfo è 1 km, al passaggio tra il Bacino di Karamursel e il Bacino 
Orientale. 
Il Bacino Orientale ha una lunghezza di 11 km ed una larghezza di 6 km, la profondità massima 
è di 35 - 40 m (Gökasan et al., 2001 e Kuşçu et al., 2002), ed è collegato al Bacino di 
Karamursel attraverso il canale di Golkuk, caratterizzato da una profondità massima di 40 m, la 
cui formazione sembra controllata dal regime tettonico attuale (Kuşçu et al., 2002). 
Il Bacino di Karamursel è il più ampio del Golfo di Izmit, presenta una larghezza e lunghezza 
massime di 12 e 25 km, rispettivamente. La zona più profonda del bacino è allungata in 
direzione Est-Ovest e comprende due depocentri separati da un alto morfologico orientato 
N72°E; il depocentro occidentale che raggiunge una profondità di 160 m e il depocentro 
orientale, in cui il fondo-mare giace ad una profondità di 210 m. Il margine settentrionale di 
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queste depressioni è bordato da scarpate con una marcata espressione morfologica che da Ovest 
ad Est assumono un’orientazione E-O, NE-SO e NO-SE (Ferrante, 2005). 
 
           
Figura 1.15 – Mappa morfobatimetrica del Golfo di Izmit. La parte emersa è stata ottenuta utilizzando GTOPO 30 
(elaborazione CNR ISMAR). 
 
 
Figura 1.16 - Golfo di Izmit, mappe batimetriche. Immagine 3D, (da Gökasan et al. 2001). 
 
Immediatamente ad Est della Penisola di Hersek, è stato riconosciuto una basso strutturale 
bordato da un ramo di faglia trascorrente che sembra rappresentare il ramo principale della FNA 
all’estremità occidentale del Bacino di Karamursel (Figura 1.17) (Ferrante, 2005). 
Il Canale di Hersek connette il Bacino di Karamursel con il Bacino Occidentale e presenta una 
profondità di circa 65 m. 
Il Bacino Occidentale è delimitato ad Est dalla Penisola di Hersek ed è collegato ad Ovest al 
Mare di Marmara. E’ lungo 12 km e largo 11 km e presenta una profondità massima intorno a 80 
m (Kuşçu et al., 2002) ed una topografia pianeggiante. A S-SO del bacino, il fondo pianeggiante 
è interrotto da un alto topografico dalla forma sigmoidale allungato in direzione N48°. 
Quest’ultimo (Figura 1.18) ha una forma asimmetrica, con il versante settentrionale più ripido di 
quello meridionale. Tale struttura è stata variamente interpretata, come structural high e paleo 
island (Polonia et al., 2004); pressure ridge (Çağatay et al., 2003), seamount (Kuşçu et al., 2002) 
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o, in maniera del tutto diversa come un mud volcano (Cormier et al., 2006). Le informazioni 
ricavate da carotaggi a gravità eseguiti alla sommità (Çağatay et al., 2003; Polonia et al., 2004) 
permettono di considerarla, più probabilmente, una struttura di origine tettonica legata a locale 
situazione di transpressione. 
La successione sedimentaria all’interno dell’alto testimonia deformazioni compressive, mentre i 
depositi circostanti risultano indisturbati ed in on-lap sui fianchi del rilievo (Ferrante, 2005 e 
Polonia et al., 2004). Per l’alto Çağatay et al. (2003) stimano un tasso di uplift di circa 3 mm/a 
negli ultimi 12 ka mentre Polonia et al. (2004) un tasso di 5 mm/a. 
Un’altra struttura, con caratteristiche simili a quella appena descritta, è stata osservata ad Ovest 
della Penisola di Hersek, ad una distanza di circa 2 km dalla costa, alla stessa latitudine della 
Collina di Dedeler. I rilievi batimetrici ne hanno investigato soltanto il fianco occidentale 
(Cormier et al. 2006). Sempre Cormier et al. (2006) identificano ulteriori vulcani di fango ad 
Ovest della Penisola di Hersek. Secondo questi Autori, la subsidenza all’interno del Golfo di 
Izmit interessa principalmente il blocco meridionale della FNA (90%) e presenta tassi di 
subsidenza di circa 8 mm/a per l’Olocene.  
 
 
Figura 1.17 - Il profilo chirp i5 è orientato N-S e attraversa l’estesa piattaforma settentrionale del Bacino di 
Karamursel fino ad intersecare perpendicolarmente una scarpata rettilinea orientata E-O visibile immediatamente ad 
Est di Hersek. La successione sedimentaria osservata attraverso la sezione consiste di due unità sismiche. Sotto il 
fondo-mare, l’intera successione sedimentaria viene intersecata da una faglia sub-verticale che disloca le due unità 
di circa 10 m. Tale faglia rappresenta il ramo principale della FNA all’estremità occidentale del Bacino di 





Figura 1.18 - profilo chirp iw01m. In questo profilo sono ben rappresentate le variabilità delle strutture e gli stili 
deformativi presenti nel settore orientale del Bacino Occidentale. Da N a S faglie en-echelon, faglie con immersione 
a 90°, l’alto strutturale e le faglie inattive (da Ferrante, 2005).  
 
1.3.2 Interpretazioni strutturali 
 
Dal punto di vista strutturale sono stati proposti vari modelli per spiegare la formazione del 
Golfo di Izmit.  
Kuşçu et al. (2002) presentano una panoramica delle interpretazioni fornite per la formazione del 
Golfo di Izmit; i primi studi proponevano modelli strutturali semplici, collegando la formazione 
del Golfo ad una struttura a graben (Crampin ed Evans, 1986) o alla presenza di una singola 
faglia trascorrente con componente verticale (Şaroğlu et al., 1987). Più tardi Barka e Kadinsky-
Cade (1988) introdussero il modello pull-apart per spiegare le strutture presenti nel Mare di 
Marmara e Barka e Kuşçu (1996) applicarono lo stesso modello per il Golfo di Izmit. Emre et al. 
(1998), studiando l’evoluzione della porzione orientale del Mare di Marmara, proposero tre fasi 
morfotettoniche. Un periodo paleo-tettonico (Miocene Inferiore-Medio) nel quale l’area oggi 
occupata dal Mare di Marmara era costituita da un penepiano, frutto della chiusura del ramo 
meridionale della Neotetide, caratterizzato da erosione e deposizione di sedimenti detritici 
continentali ed un periodo neotettonico, iniziato nel Miocene superiore e suddiviso in due fasi 
con differenti stili deformativi. In particolare, dal Miocene superiore al Pliocene superiore ha 
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prevalso un regime compressivo orientato N-S, caratterizzato da ondulazioni e pieghe, mentre 
nel Pliocene superiore la propagazione della FNA nel Mare di Marmara ha instaurato un regime 
tettonico prevalentemente trascorrente. Secondo Emre et al. (1998) le strutture orientate NE-SO 
presenti a Sud e a Nord del Golfo di Izmit si sono originate in conseguenza del regime 
compressivo orientato N-S (Figura 1.19). 
 
 
Figura 1.19 – Mappa strutturale neotettonica  (da Emre et al.  1998). IF: faglia inattiva; AF: faglia attiva. 
 
A seguito dell’evento sismico del 17 agosto 1999, sono stati eseguite numerose campagne 
oceanografiche per l’acquisizione di dati di sismica a riflessione superficiale e profonda, dati 
batimetrici e sedimentologici che hanno contribuito e stanno contribuendo allo studio 
dell’evoluzione tettonica dell’area ed alla definizione dell’assetto neotettonico. Dati sismici a 
riflessione ad alta risoluzione e batimetrici sono utili per la definizione della neotettonica 
dell’area, dati di sismica a riflessione profonda alla ricostruzione dell’evoluzione tettonica ed 
all’identificazione e caratterizzazione delle potenziali sorgenti sismogenetiche. Tra i modelli 
strutturali proposti dopo il 1999, quello di Gökasan et al. (2001) propone l’esistenza di diversi 
sistemi tettonici, legati a due fasi evolutive distinte. Una prima fase caratterizzata da un 
meccanismo di pull-apart, che ha portato alla formazione del golfo coinvolgendo le faglie F3, F1 
e F11 di Figura 1.20, ed una seconda fase, iniziata dopo l’ultimo massimo glaciale, nella quale 
una singola faglia trascorrente destra (F2 in Figura 1.20), responsabile dell’attuale morfologia 
del golfo, si è propagata in modo continuo da Est verso Ovest interessando tutto il Golfo di 
Izmit. Secondo gli Autori le zone di releasing bends e di restraining bends che delimitano settori 
in transtensione e transpressione (si veda F2, F10 ed F11 in Figura 1.20) sono responsabili della 
formazione dei tre bacini, caratterizzati da strutture a fiore negative, e degli alti topografici tra 
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cui quelli di Hersek e Çatal. La Figura 1.21 e la Figura 1.22 riportano due sezioni sismiche ad 
alta risoluzione poste ad Est ed Ovest della Penisola di Hersek. Nella Figura 1.21, gli Autori 
interpretano l’accumulo di sedimenti sul fondo come la porzione sottomarina del “delta” di 
Hersek ed osservano l’assenza di sedimenti “deltizi” nella porzione posta a Sud della F2 
suggerendo, in base a tali evidenza, che la parte sottomarina del delta posta a Nord sia stata 
dislocata verso Est, dalla stessa F2.  
 
 
Figura 1.20 - Mappa strutturale del Golfo di Izmit, (da Gökasan et al., 2001). Vedi testo per maggiori dettagli. 
 
Nella Figura 1.22, la F10 viene chiaramente interpretata come un sistema di faglie inverse attive 
responsabili del regime compressivo esistente tra la Penisola di Hersek e la Penisola (o Delta) di 
Çatal. Si noti che l’alto compressivo di Figura 1.18 corrisponde, nella Figura 1.22, alla porzione 
indicata con  F10, posta al cento della sezione. Questo dimostra che la struttura è sicuramente 
legata ad un regime tettonico compressivo e si estende almeno fino a profondità dell’ordine dei 
120 ms (TWT), ovvero approssimativamente 120 m considerando una velocità media dei 
sedimenti di 2000 m/s. 
Secondo Kuşçu et al. (2002) è possibile riconoscere due serie di faglie, una serie inattiva e più 
antica responsabile della formazione di un bacino di pull-apart ed una serie di faglie attive, più 
recenti, che attraversa il bacino. Le faglie attive sono poi distinte tra principali e secondarie 
(Figura 1.23). La faglia principale si estende con continuità da Est ad Ovest mentre le faglie 





Figura 1.21 - Sezione sismica ad Est della Penisola di Hersek. L'estensione sottomarina della Penisola di Hersek è 
interessata dal sistema di faglie F2 (da Gökasan et al., 2001). 
 
 






 Figura 1.23 – Faglie attive principali e secondarie (da Kuşçu et al., 2002). 
 
Alpar e Yaltirak (2002) definiscono un modello strutturale in sintonia con quanto suggerito da 
Le Pichon et al. (1999) per il Mare di Marmara, proponendo una singola faglia trascorrente 
destra che attraversa il Golfo di Izmit, caratterizzata da due bending verso Nord. I bending della 
faglia localizzati ad Est ed Ovest della Penisola di Hersek sarebbero responsabili della 
formazione del bacino di Karamursel e del Bacino Occidentale. Nell’interpretazione generale 
proposta dagli Autori, le strutture disposte ENE-OSO, ovvero le faglie di Karamursel, Yalova e 
Cinarcik, rappresenterebbero le faglie oblique a basso angolo P-shears associate alla FNA. Allo 




Figura 1.24 – Mappa strutturale del golfo di Izmit e del settore orientale del Mare di Marmara (da Alpar e Yaltirak 
2002). 
 
Durante le recenti campagne oceanografiche - Marmara 2001 e 2005 - realizzate dall’ ISMAR-
CNR di Bologna, sono stati acquisiti ed elaborati dati chirp, di sismica a riflessione, 
morfobatimetrici e sondaggi stratigrafici superficiali nel Golfo di Izmit. Alcuni dei risultati di 
tali studi sono riportati in Ferrante (2005). 
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Nel modello strutturale proposto (Figura 1.25), la zona di principale deformazione della FNA nel 
Bacino Occidentale comprende un ramo principale E-O sul quale si distribuisce la maggior parte 
del movimento trascorrente, strutture associate alla FNA orientate NO-SE che accomodano una 
prevalente componente transtensiva e strutture orientate NE-SO che registrano regimi tettonici 
transpressivi locali e che risultano inattive e dislocate dalle più recenti faglie trascorrenti. La 
FNA è segmentata e caratterizzata da step-over a geometria variabile. La formazione del Bacino 
di Karamursel, riconosciuto come bacino di pull-apart, è associata ad uno step-over destro tra 
due rami della FNA. 
 
 
Figura 1.25 – Mappa morfobatimetrica (Elaborazione dati CNR ISMAR) e strutturale proposta (da Ferrante, 2005). 
 
Nel Bacino di Karamursel, i dati sismici multicanale (MCS) hanno permesso di definire un alto 
strutturale che interessa tutta la copertura sedimentaria evidenziando una complessa evoluzione 
dell’area (Figura 1.26). Secondo la ricostruzione fornita da Ferrante (2005), dopo una iniziale 
fase di espansione e subsidenza avvenuta attraverso un meccanismo di pull-apart, il Bacino di 
Karamursel è stato interessato da un episodio di compressione che ha coinvolto quasi l’intera 
copertura, con conseguente suddivisione del depocentro primordiale in due depocentri minori 
(Figura 1.27). Tale ipotesi trova riscontro con le fasi evolutive proposte per l’area da Emre et al. 
(1998). I dati relativi al bacino Occidentale non hanno permesso di definire in dettaglio la forma 
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del basamento, anche se è possibile intuire la presenza di un ulteriore bacino, il cui depocentro 
dovrebbe trovarsi sotto la Penisola di Hersek (Ferrante, 2005). 
Secondo Cormier et al., (2006) la porzione della FNA che attraversa il Golfo di Izmit è 
prevalentemente lineare e segue l’asse del Golfo con modesti bending, responsabili di locali 
strutture compressive ed aree in subsidenza. Le faglie superficiali del Bacino Orientale sono 





Figura 1.26 – Profilo MCS elaborato ed interpretato. In evidenza gli orizzonti A, B e C che sono stati mappati su 
tutte le linee sismiche. L’orizzonte A rappresenta un momento di estensione del Bacino Centrale. Gli orizzonti B e 







Figura 1.27 – Mappa degli orizzonti A e C. In a) la mappa dell’Orizzonte A, che rappresenta un momento di 
estensione con un unico depocentro nel bacino di Karamursel (1). I dati relativi al bacino Occidentale non hanno 
permesso di definire in dettaglio la forma del basamento, anche se si intuisce la presenza di un ulteriore bacino, il 
cui depocentro dovrebbe trovarsi sotto la Penisola di Hersek (2). In b) la mappa dell’orizzonte B; l’effetto 
dell’evento compressivo con direzione N-S ha portato alla formazione di due depocentri e di un alto compressivo 
(3). In c) l’overlay tra l’interpretazione strutturale proposta in Figura 1.25 e la mappa dell’orizzonte B (da Ferrante, 
2005). 
 
1.3.3 Evoluzione e stratigrafia 
 
Durante la sua l’evoluzione, la sedimentazione nel Golfo di Izmit ha subito notevoli 
cambiamenti in funzione sia delle variazioni del livello marino che sia del regime tettonico 
dell’area. 
La Figura 1.28 descrive la sequenza stratigrafica nel Golfo di Izmit proposta da Alpar e Yaltirak, 
(2002). La Formazione di Yalova (Miocene Sup. - Pliocene Inf.) risulta deposta in discordanza 
sul basamento ed è composta da due membri: il Membro di Kilinç (Miocene Sup. - Pliocene 
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Inf.), costituito da sedimenti di ambiente lacustre di bassa energia, che verso l’alto passa a 
depositi più fini di ambiente lagunare e deltizio, e il Membro di Yalakdere (Pliocene Inf.) che 
comprende depositi di ambiente lacustre con transizione laterale a depositi fluviali.  
Segue la Formazione di Samanlidağ (Pliocene Sup. - Pleistocene Inf.), in discordanza sulla 
Formazione di Yalova, che è rappresentata da depositi fluviali e di conoide alluvionale. La 
sovrastante Formazione di Marmara (Pleistocene Medio - Pleistocene Sup.) consiste di depositi 
marini di tipo trasgressivo, con abbondanti resti di bivalvi legati all’ingressione del Mediterraneo 
nella regione del Mare di Marmara. La natura trasgressiva di questa formazione lascia spazio a 
caratteri tipicamente regressivi nella parte superiore. La Formazione di Marmara, nota con il 
nome di Formazione di Altinova nella zona di Karamursel (Bargu e Sakinç, 1989), affiora anche 
nella Penisola di Hersek (Paluska et al., 1989; Emre et al., 1998; Yaltirak 2002; Çağatay et al., 
2003). 
Questa formazione, a Sud del Golfo di Izmit, è stata datata con il metodo U-Th fornendo valori 
compresi tra 260 e 130 ka (Paluska et al., 1989). Yaltırak et al. (2002) hanno confermato un’età 
del Pleistocene Superiore dimostrando che la deposizione è avvenuta circa 210 e 53 ka. Alpar e 
Yaltirak (2002) hanno riportato alcune misure, eseguite a terra nella porzione meridionale della 
Penisola di Hersek utilizzando l’Electronic Spin Resonance, datando la successione da 40 a 15 
ka.  
La formazione di Marmara risulta in unconformity sia alla base che al tetto. Al tetto essa è 
certamente legata all’erosione che ha caratterizzato i periodi di regressione marina tra 150-130 e 
24-12 ka.  
Da segnalare che, a Sud del Golfo di Izmit, Çağatay et al. (2003) hanno riconosciuto diverse 
unità litostratigrafiche presso la costa del Delta di Catal (Figura 1.29). La più antica, in 
discordanza angolare sul basamento, è riconducibile al Pleistocene (Tirreniano). Essa risulta 
composta da diverse sottounità e termina con una superficie erosiva. Utilizzando il 14C gli Autori 
hanno stimato un’età di 36 ka per il livello sottostante questa unconformity. Tra le sottounità che 
compongono la Unit L1 di Figura 1.29, si noti il livello 1, formato da una serie di strati di fanghi 
chiari carbonatici e fanghi scuri argillosi con struttura “a varve”. 
 
Secondo Alpar e Yaltirak (2002) durante il Pliocene Inferiore ha dominato un ambiente fluvio-
lacustre; nel Pliocene Superiore la FNA ha raggiunto il Golfo di Izmit, si è depositata la 
formazione di Samanlidağ sopra la formazione in Yalova e la Penisola di Armutlu ha subito 
sollevamento. La Penisola di Hersek ha iniziato il proprio sviluppo dal Pliocene Inferiore, a 
seguito del maggior apporto sedimentario proveniente dai blocchi in sollevamento. In questo 
periodo si è sviluppato un piccolo lago ad Est dell’attuale Penisola di Hersek (Izmit Lake). Nel 
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Pleistocene Medio le acque del Mediterraneo sono entrate nel paleo-lago di Marmara attraverso i 
Dardanelli e hanno invaso il Golfo di Izmit. Durante il Pliocene Superiore, nel periodo di 
massima trasgressione, il Golfo di Izmit era più ampio di quello attuale. Nei periodi di 
regressione, tra 150-130 e 24-12 ka, la progradazione della Penisola di Hersek è proseguita con il 




Figura 1.28 – Stratigrafia del Golfo di Izmit (da Alpar e Yaltirak, 2002). 
 
 




Una serie di sondaggi stratigrafici eseguiti a Nord della Penisola di Hersek (Figura 1.30) ha 
anche permesso di ricostruire l’evoluzione paleoambientale (Figura 1.31) dal Pliocene Superiore 
al Quaternario dell’area, in base alla microfauna ed alla stratigrafia (Dolu et al., 2007).  
Lungo la verticale dei sondaggi sono state identificate 5 unità stratigrafiche, mentre il basamento 
(costituito da Calcari Triassici) è stato raggiunto unicamente dai due sondaggio posti più a Nord, 
a dimostrazione dell’elevata subsidenza del bacino, in particolare lungo il margine meridionale. 
 
 
Figura 1.30 - Sondaggi stratigrafici eseguiti a terra e a mare tra la Penisola di Hersek e la Penisola di Kaba 
(modificata da Dolu et al., 2007). 
 
Secondo Dolu et al. (2007) l’apporto dei sedimenti nella porzione centrale del Golfo di Izmit è 
cambiato drasticamente 200 ka or sono. In particolare l’apporto sedimentario, che prima 
giungeva da Nord (Penisola di Koceali), ha cominciato a provenire da Sud, contestualmente alla 








1.4 La FNA e la Penisola di Hersek 
 
Il segmento di Yalova della FNA (Yalova è la municipalità che comprende anche la zona di 
Hersek) si trova a circa 50 Km a SO di Istanbul, e costituisce un'area di significativo interesse 
dal punto di vista del rischio sismico e della comprensione degli aspetti dinamici ed evolutivi 
dell’intera FNA. Dati storici confermano un'attività sismica localizzata in quest'area fin dal 1509, 
con episodi importanti anche nel 1719 e 1894 (Barka e Kadinsky-Cade, 1988). Rimane tuttavia 
ancora incerta la localizzazione del segmento di Yalova della FNA, ipotizzata o lungo il margine 
meridionale del Mare di Marmara o secante la Penisola di Hersek, e non è chiaro se il segmento 
sia stato interessato o meno da una rottura durante l'evento sismico del 17 agosto 1999.  
I dati geofisici acquisiti a mare e diversamente interpretati di vari Autori, hanno permesso di 
definire alcuni elementi tettonici a grande scala nel Golfo di Izmit, e di tracciare la FNA lungo 
l’asse del Golfo secondo diverse geometrie (i.e.: Gökasan et al., 2001; Kuşçu et al 2002, Alpar e 
Yaltirak 2002; Ferrante 2005; Cormier et al., 2006) anche ad Est ed Ovest della Penisola di 
Hersek. 
Attualmente non esistono in letteratura rilievi geofisici effettuati a terra presso la penisola che 
permettano una correlazione terra-mare della FNA e la comprensione di alcuni elementi 
fisiografici superficiali come gli alti e bassi topografici (collina di Dedeler e Laguna di Hersek 
rispettivamente) presenti nel settore settentrionale della penisola. 
Sulla Penisola di Hersek non sono presenti lineamenti evidenti che siano direttamente 
riconducibili a segmenti di faglia. Questo fatto potrebbe essere legato all’effettiva assenza di 
strutture tettoniche, (o al fatto che esse non raggiungano la superficie topografica), ma potrebbe 
anche essere dovuto alle caratteristiche reologiche dei materiali presenti in superficie costituiti 
da sedimenti sciolti di varia natura ed origine.  
Per cercare di chiarire se l’assenza di deformazioni maggiori sulla Penisola di Hersek sia dovuta 
ad un gap sismico, all’entità di deformazione non sufficiente a provocare una rottura entro i 
sedimenti alluvionali tendenzialmente plastici, a fattori dipendenti dalla geometria delle faglie in 
questa zona o a diverse concause, sono stati acquisiti dati geofisici ad alta risoluzione e sono 
state effettuate delle simulazioni numeriche per stimare la deformazione risultante, considerando 
diverse situazioni tettoniche. 
Contestualmente alla realizzazione dei rilievi geofisici, è stato effettuato un sopralluogo sulla 
penisola allo scopo di arricchire le basi di dati geologici, geomorfologici e strutturali presenti in 
letteratura. 
L’analisi del modello digitale del terreno ha contribuito in modo significativo alla definizione del 











2 Analogue Modelling 
 
In questo capitolo è descritta la metodologia dell’analogue modelling utilizzata per lo studio 
dell’evoluzione delle faglie trascorrenti sviluppate in un sistema transtensivo, accompagnata da 
una sintetica introduzione alle caratteristiche delle faglie trascorrenti stesse.  
Seguono la descrizione dei modelli realizzati e l’elaborazione ed interpretazione 2D e 3D, 
ottenuta attraverso l’osservazione della genesi ed evoluzione delle faglie e l’analisi dei rapporti 
tra dislocazioni orizzontali e verticali.  
I bacini di pull-apart generati dai modelli sono poi confrontati con le reali geometrie del Bacino 




L’analogue modelling (AM) è una rappresentazione fisica “artificiale”, in scala, del sistema 
reale che si desidera studiare. Esso realizza, a partire da specifiche geometrie attribuite a faglie 
profonde, l’effetto che queste ultime producono sulla soprastante copertura sedimentaria, 
enfatizzando la genesi, l’evoluzione e l’interazione di tutte le strutture principali e secondarie 
coinvolte. 
L’AM applicato alla geologia contribuisce alla definizione dei meccanismi responsabili 
dell’assetto strutturale osservato in natura. 
Il confronto tra la distribuzione ed entità delle deformazioni ottenute dagli AM con le strutture, 
la geomorfologia, la geologia e le dimensioni del sistema reale studiato, contribuiscono alla 
definizione dei possibili meccanismi alla base dell’evoluzione stessa del sistema.  
Nell’ambito del lavoro di Tesi sono stati realizzati diversi esperimenti di AM per lo studio 
dell’evoluzione delle faglie trascorrenti caratterizzate da regime transtensivo e trascorrente-
transtensivo. 
Gli esperimenti sono stati pianificati ed eseguiti anche per investigare la geometria 2D e 3D dei 
bacini generati dalla FNA nel Mare di Marmara, con particolare riferimento al Bacino di 
Cinarcik. 
Tra i vari modelli geodinamico-strutturali presenti in letteratura che descrivono la FNA nel Mare 
di Marmara, le geometrie di faglia utilizzate per gli esperimenti sono state ispirate al modello 
fornito da Armijo et al. (2002), che considera il Bacino di Cinarcik un bacino di pull-apart 
generato da uno step-over della FNA. Quasi tutti i modelli sono stati condotti simulando un 
regime transtensivo, considerando che il Mare di Marmara si trova in una zona di transizione tra 
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un regime trascorrente puro, che caratterizza la FNA ad Est, ed un regime prettamente distensivo 
ad Ovest, nel Mare Egeo. 
L’analisi dei modelli ha inoltre permesso di definire il rapporto tra offset verticali ed orizzontali e 
di fornire stime di massima della dislocazione orizzontale necessaria per la formazione di bacini 
di pull-apart con caratteristiche geometriche comparabili con quelle del Bacino di Cinarcik. 
 
2.2  Caratteristiche delle faglie trascorrenti 
 
Secondo la classificazione di Anderson (1951), basata sull’orientazione degli sforzi principali 
rispetto alla superficie terrestre e l’orientazione della superficie di faglia, in un sistema 
trascorrente σ2 è lo sforzo verticale rispetto alla superficie terrestre mentre σ1 σ3 giacciono sul 
piano orizzontale. 
Le faglie trascorrenti sono caratterizzate da movimenti prevalentemente orizzontali che 
avvengono lungo superfici di norma subverticali, si possono distinguere in destra o sinistra, a 
seconda del movimento tra i blocchi, rispetto ad un punto di osservazione stabilito.  
In particolare, le faglie trasformi sono legate alla deformazione crostale e solitamente la loro 
sismicità si sviluppa nella parte più superficiale della crosta terrestre (Sylvester, 1988); sono 
generalmente segmentate (Aydin and Nur, 1985), e possono presentare zone di deformazione più 
o meno ampie. La presenza di segmenti di faglia e la loro posizione reciproca porta alla 
formazione di zone di dilatazione e compressione (Figura 2.1). Alcune delle possibili 
segmentazioni delle faglie trascorrenti sono descritte in Figura 2.2. 
 
Le zone di deformazione delle faglie trascorrenti sono chiamate Principal Displacement Zone 
(PDZ) (Christie-Blick e Biddle, 1985; Harding et al., 1985) e consistono in faglie anastomizzate 
e pieghe che si evolvono assieme alla faglia principale. La Figura 2.3 illustra le principali 
strutture prodotte da una faglia trascorrente destra caratterizzata da bending e le relazioni 
angolari che si sviluppano tra le strutture secondarie e la faglia principale (Tchalenko, 1970). Il 
non parallelismo tra i segmenti di faglia e il vettore di movimento delle placche viene 
accomodato attraverso movimenti verticali lungo la faglia, generando uplift e depressioni 
(Sylvester, 1988). 
La Figura 2.4 illustra l’evoluzione iniziale della PDZ, osservata durante un esperimento di AM, 
eseguito utilizzando argilla, relativo ad una faglia trascorrente destra pura. Nella fase iniziale 
dell’evoluzione si sviluppano faglie en-échelon. Queste sono le Riedel shears (o R-shear) che 
formano un angolo di circa 45°-φ/2, con φ angolo di attrito del materiale utilizzato per gli 
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esperimenti, rispetto a σ1 (Naylor et al., 1986). Sulla superficie libera le R-shear si formano con 
un angolo che dipende dall’angolo di attrito del materiale, sono sigmoidali e mostrano 
un’immersione opposta in corrispondenza della proiezione della faglia profonda sulla superficie 
libera. Nei sistemi trascorrenti puri, le strutture compressionali tra le faglie R-shear sono 
ampiamente documentate in letteratura (ad esempio Gamond, 1987). 
All’aumentare della deformazione si sviluppano anche le P-shear. Le P-shears incrociano la 
proiezione della faglia principale in senso opposto rispetto alle R-shear. All’aumentare 
dell’offset orizzontale le P-shears e le R-shears si agganciano generando zone di 
anastomizzazione (PDZ). Le relazioni angolari appena descritte sono valide per uno spostamento 
orizzontale infinitesimo in un sistema indeformato. All’aumentare della deformazione, le 









Figura 2.2 – Geometrie e disposizione spaziale degli step-over per un sistema di faglie trascorrenti destre (da Aydin 





Figura 2.3 – Le principali strutture prodotte da una faglia trascorrente destra e le loro relazioni angolari rispetto alla 





Figura 2.4 - Diagramma evolutivo della PDZ, osservato in un AM eseguito con argilla (McClay, 2003). 
 
2.3 Teoria dell’Analogue Modelling 
 
Per realizzare gli esperimenti di AM è necessario fare una serie di semplificazioni, idealizzazioni 
ed assunzioni dei vari meccanismi che controllano la deformazione nella parte della crosta 
superficiale. 
In particolare, è necessario adattare la realtà geologica al modello, fissando ed osservando: 
- la scala ed i materiali da utilizzare 
- la similitudine geometrica 
- la similitudine cinematica 
- la similitudine dinamica 
Dato che gli esperimenti di AM simulano le dislocazioni prodotte da una faglia su una serie di 
strati piano-paralleli sovrapposti, la loro realizzazione si complica notevolmente nel caso si 
cerchino di simulare eventi tettonici complessi, che comprendono l’alternarsi di diversi regimi 
tettonici. I risultati ottenuti dagli AM sono quindi tanto più significativi quanto più semplice è la 
situazione geologica che devono rappresentare.  
La realizzazione di esperimenti di AM richiede una ovvia riduzione di scala tra il modello e la 
realtà geologica. Accanto alla riduzione della scala devono essere scalati anche i materiali 
utilizzati. Per un modello di 10 cm di profondità che simuli 10 km di profondità, adottando una 
scala di 10-5 , è necessario scalare correttamente anche i materiali utilizzati. 
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La scelta dei materiali deve essere eseguita in accordo con le deformazioni imposte, per 
deformazioni elevate, i materiali utilizzati devono possedere un moderato grado di coesione; per 
deformazioni contenute, condotte in condizioni di gravità normale, la resistenza del materiale 
deve essere notevolmente ridotta. Una volta definiti il rapporto spaziale e la scala del materiale, 
il modello deve essere eseguito definendo la geometria, la cinematica e la dinamica 
rappresentative della situazione geologica da simulare. In particolare, le lunghezze tra il modello 
e la situazione geologica devono essere scalate proporzionalmente e gli angoli mantenuti uguali. 
Inoltre, i cambiamenti delle forme geometriche dovrebbero avvenire in un tempo proporzionale. 
Infine, il rapporto tra le componenti degli sforzi nel modello e nella situazione geologica reale 




I limiti dell’AM devono sempre essere considerati quando si cercano di applicare i risultati dei 
modelli ai sistemi reali. 
I modelli, solitamente realizzati in sabbia o in argilla, non sono infatti in grado di simulare 
accuratamente tutte le condizioni che caratterizzano un sistema reale (es.: flussi termici, 
pressione dei fluidi) e sono realizzati in condizioni di perfetta isotropia. Nei casi reali, invece, 
l’anisotropia che caratterizza la crosta terrestre ha effetti importanti durante la generazione delle 
faglie, condizionando la geometria e lo stile deformativo delle strutture tettoniche. Inoltre gli 
AM non considerano eventi che in natura avvengono contestualmente con il procedere temporale 
(ad esempio erosione, fenomeni di alterazione, diagenesi). 
Da segnalare inoltre, che i modelli eseguiti durante questo lavoro di Tesi simulano le 
deformazioni di una copertura sedimentaria isotropa generate da una faglia trascorrente destra, 
realizzata attraverso due piastre indeformabili, poste alla base della copertura sedimentaria. Il 
modello generato è quindi il risultato diretto della geometria di faglia posta alla base, e non 
rappresenta l’effetto dinamico della propagazione della faglia nella crosta terrestre. Le geometrie 
utilizzate durante gli esperimenti sono sempre semplificazioni dell’assetto strutturale reale, sia 
esso noto o ipotizzato. 
Un altro limite riguarda la scala dei materiali utilizzati nei modelli. Per i modelli generati in 
sabbia con grani di circa 0.3 mm, ad una scala di 10 –5 ogni granello di sabbia corrisponde circa 
ad un blocco di 30m, questo fa sì che nel modello, all’aumentare della dislocazione orizzontale, 
si osservi la formazione di zone di deformazione piuttosto che di strutture distinte, come invece 
avviene nella rigida crosta superiore (McClay, 1990). 
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L’ampiezza delle zone di deformazione dipende infatti dalla dimensione dei granuli utilizzati nel 
modello, in modo direttamente proporzionale. Esperimenti eseguiti in argilla permettono quindi 
una maggiore distinzione delle singole strutture. 
 
2.4 Materiali utilizzati 
 
Allo scopo di modellare le deformazioni nella parte superiore della crosta in condizioni di 
gravità normale, possono essere utilizzati materiali estremamente deformabili, vicino alla 
coesione nulla, e con caratteristiche reologiche omogenee, per soddisfare le condizioni di scala 
espresse nei paragrafi precedenti (McClay, 1990).  
Sulla base delle osservazioni fornite da McClay e Thompson (1992), un materiale granulare 
come la sabbia, privo di coesione, scala correttamente le deformazioni che avvengono nelle 
rocce sedimentarie della crosta superiore. 
Considerando che la maggior parte degli ipocentri localizzati lungo la FNA, nei tratti compresi 
nel Bacino di Cinarcik e nel Golfo di Izmit, presentano profondità raramente superiori ai 10 km 
(Sato et al., 2004), nei modelli è possibile applicare lo stile deformativo proprio della crosta 
superiore, per cui è stata utilizzata una sabbia quarzifera ben sortata ed arrotondata, con diametro 
medio dei grani di circa 0.270 mm. 
Oltre agli esperimenti in sabbia, sono stati eseguiti anche due esperimenti in argilla per valutare 
in dettaglio la formazione delle faglie nel caso di due geometrie elementari con e senza step-over 
in un sistema trascorrente puro. Gli esperimenti in argilla hanno permesso di distinguere i 
numerosi piani di faglia che corrispondono alle zone di deformazione individuate nei modelli in 
sabbia. 
 
2.5  Il modello fisico 
 
Gli AM sono stati realizzati utilizzando diverse geometrie, con e senza overlapping e step-over, 
principalmente in un sistema caratterizzato da transtensione. 
In tutti i modelli la faglia principale è posta alla base di un pacchetto di materiale sabbioso dello 
spessore di 7.5 cm che, considerando una scala 10–5, corrisponde ad uno spessore nella scala 
reale di circa 7.5 km.  
Gli esperimenti in sabbia sono stati realizzati utilizzando un dispositivo di dimensioni 100 x 50 x 
10 cm. L’apparato è composto da due piastre messe in moto da due motori indipendenti che 
simulano un movimento trascorrente destro con spostamento di 4x10-3 cm sec-1. Il congegno è 
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stato realizzato specificatamente per attuare esperimenti relativi alla formazione dei bacini di 
pull-apart. Le geometrie della faglia principale sono state realizzate impiegando lastre di 
alluminio, opportunamente forgiate, fissate all’apparato.  
Le lastre di alluminio, con spessore di 2 mm, sono state agganciate ognuna ad una piastra 





Figura 2.5 – Schema dell’apparato utilizzato per gli esperimenti. A) vista in pianta, configurazione pre-offset ed 
offset, b) vista in sezione. 
 
2.5.1 Geometrie  
 
In questa sezione sono descritte le geometrie delle lastre di alluminio utilizzate per gli 
esperimenti. 
Secondo Rodgers (1980) e Aydin e Schultz (1989) gli elementi che controllano maggiormente la 
formazione dei bacini di pull-apart e la loro architettura sono la separazione tra la faglia 
principale, lo spessore del materiale soprastante ed il grado di overlap e step-over, o geometria 
originaria della faglia principale. 
Durante gli esperimenti proposti, sono stati mantenuti costanti lo spessore dei sedimenti, la 
separazione della faglia principale e la dislocazione orizzontale mentre sono state variate le 
dimensioni degli step-over e overlap. 
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Sono state realizzate 8 geometrie, per un totale di 13 modelli (Tabella 4). 
Generalmente, per ogni geometria sono stati realizzati due modelli, utilizzando una velocità 
relativa tra le piastre di 1:1 e di 1:2, allo scopo di valutare il possibile effetto della variazione di 
velocità relativa tra le piastre sull’evoluzione e geometria delle faglie. 
 
Nome modello N. stepover Angolo stepover transtensione Velocità piastre materiale 
Marmara 01 3 90° - 90° - 45° 5° 1:1 sabbia 
Marmara 02 1 45° 5° 1:1 sabbia 
Marmara 03 1 45° 5° 1:2 sabbia 
Marmara 04 1 90° 5° 1:1 sabbia 
Marmara 05 1 90° 5° 1:2 sabbia 
Marmara 06 1 135° 5° 1:1 sabbia 
Marmara 07 1 135° 5° 1:2 sabbia 
Marmara 08 1 30° 5° 1:1 sabbia 
Marmara 09 1 30° 5° 1:2 sabbia 
Marmara 10 1 45° Sx 5°; Dx 0° 1:1 sabbia 
Marmara 11 1 45° Sx 5°; Dx 0° 1:2 sabbia 
Marmara 12 1 30° 0° 1:1 argilla 
Marmara 13 0 0 0 1:1 argilla 
Tabella 4 – Caratteristiche dei modelli eseguiti. 
 
2.5.2 La realizzazione dei modelli 
 
I modelli sono stati realizzati introducendo sabbia nell’apparato, al di sopra delle lastre di 
alluminio, utilizzando un separatore che scorre orizzontalmente lungo l’apparato stesso e che 
livella la sabbia per mantenerne perfettamente orizzontale la superficie. Non sono state simulate 
situazioni di sinsedimentazione durante gli esperimenti. 
I modelli sono stati mediamente realizzati fino ad uno spostamento orizzontale complessivo di 8 
cm che, alla scala di 10–5, corrispondono circa ad 8 km nella situazione reale. Solo in alcuni casi, 
anche per valutare il comportamento del modello nella fase di collasso, sono stati raggiunti 










Figura 2.7 – Alcune fasi della preparazione del  modello. A sinistra le piastre sono state fissate all’apparecchio. A 
destra il modello preparato per essere realizzato; è visibile lo strato di sabbia perfettamente livellato, dello spessore 




2.5.3 Acquisizione dei dati ed elaborazione 
 
I dati, utili all’analisi 2D e 3D dei modelli, sono stati rispettivamente acquisiti con una macchina 
fotografica digitale ad altissima risoluzione e con un laser-scan posti sulla verticale 
dell’apparato, ad una altezza di circa 1.50 m dalla base del modello, perfettamente centrati 
rispetto alle piastre in alluminio.  
Durante gli esperimenti sono state acquisite fotografie in sequenza della superficie libera, una 
per ogni millimetro di spostamento orizzontale registrato tra le piastre. Inoltre, la superficie è 
stata “scannerizzata” per ogni centimetro di spostamento orizzontale, con lo scopo di osservare 
l’evoluzione 3D. Le sequenze fotografiche e i dati laser-scan hanno permesso di ricostruire 
l’evoluzione della faglia principale e delle strutture associate. Sulla base delle osservazioni 
effettuate sono state realizzate delle mappe strutturali, una per ogni centimetro di spostamento 
orizzontale tra le piastre dell’apparato (Figura 2.9).  
I dati acquisiti con il laser-scan sono stati importati, elaborati ed interpretati con il programma 
Surfer 8.0. In particolare sono state definite le pendenze delle strutture e realizzate sezioni di 





Figura 2.8 – Particolare del laboratorio in cui sono stati effettuati gli esperimenti, presso la Royal University of 






Figura 2.9 – Esempio di acquisizione ed elaborazione dati per l’esperimento con step-over a 45° e 5° di 
transtensione. A) Acquisizione di fotografie digitali ad alta risoluzione e B) di dati laser-scan dopo 1, 2 e 3 cm di 
spostamento orizzontale tra le piastre. C) Interpretazione delle faglie principali e secondarie. La scala cromatica 




Tutti gli esperimenti sono descritti attraverso l’interpretazione delle sequenze fotografiche, in 
particolare, è descritta l’evoluzione, la cinematica e l’architettura dei bacini di pull-apart e delle 
PDZ. 
Sono stati eseguiti 13 esperimenti di AM, 11 dei quali utilizzando sabbia quarzifera con 
dimensione dei grani di circa 0.270 mm e un contenitore di 100 x 50 x 10, altri 2 esperimenti 
sono stati realizzati utilizzando argilla ed un contenitore di 80 x 30 x 5 cm. Il gruppo di modelli 
Marmara 01-09 simula la generazione di bacini di pull-apart in un regime transtensivo, i modelli 
Marmara 10 e 11 utilizzano uno step-over caratterizzato da transtensione nella parte occidentale 
e trascorrenza pura nella parte orientale. I modelli Marmara 12 e 13, gli unici realizzati in argilla, 
simulano rispettivamente un sistema con step-over e con trascorrenza pura. 
A seguire viene presentata l’analisi dei modelli, con il termine Master Fault, si identifica la 
faglia alla base del pacco di sabbia. Per l’esperimento Marmara 01, che voleva simulare un 
sistema complesso caratterizzato da più step-over, non è stato possibile eseguire un’analisi di 
dettaglio a causa di alcuni errori commessi durante la fase di progettazione. Per il modello 
Marmara 02-03 viene proposta un’analisi completa, per gli altri modelli sono descritti i caratteri 







Esperimento Marmara 02 – 03:  
In questo esperimento le prime deformazioni avvengono in corrispondenza della porzione lineare 
della Master Fault e corrispondono a faglie sigmoidali oblique trascorrenti destre, orientate a 25° 
rispetto all’orizzontale, con immersione opposta in corrispondenza della proiezione della Master 
Fault sulla superficie libera. Quasi contemporaneamente si generano faglie che accomodano 
principalmente movimenti verticali in corrispondenza dello step-over della Master Fault. 
Dopo 2 cm di spostamento orizzontale, si assiste alla formazione di un protobacino, 
caratterizzato da un graben centrale ed un half graben. La forma del protobacino è romboidale 
ed allungata. Il bacino è caratterizzato da un depocentro unico, anch’esso allungato, localizzato 
al centro dello step-over. Dopo 2 cm di spostamento una serie di faglie en-echelon bordano i 
margini del bacino; all’aumentare della dislocazione queste evolvono fino a riunirsi in un’unica 
struttura. All’aumentare della dislocazione orizzontale aumenta anche la subsidenza, che 
caratterizza tutto il bacino. Dopo 3 cm si delinea una struttura caratterizzata da un graben 
centrale e due half graben principali contraddistinti da un diverso sviluppo. 
Tra i 4 e 5 cm di spostamento orizzontale una delle faglie principali in corrispondenza dello step-
over, che presentava caratteristiche prettamente estensionali, comincia ad accomodare 
movimenti trascorrenti importanti. Nell’evoluzione questa faglia tende ad accomodare sempre 
più la componente trascorrente. Lungo le PDZ la componente estensionale del sistema 
transtensivo è evidente attraverso lo sviluppo di numerosi graben superficiali con zone di 
anastomizzazione diffuse. 
Dopo 5-6 cm di spostamento, nella zona di step-over tra le piastre enucleano nuovi segmenti di 
faglia. Tali faglie, che intersecano il bacino in senso N-S, possono essere interpretate come faglie 
di accomodamento che adattano le diverse velocità di deformazione nel bacino. 
La Figura 2.11 illustra la subsidenza calcolata dalla differenza tra le scannerizzazioni effettuate 
prima e dopo ogni stadio evolutivo. Bassi valori di subsidenza indicano che tra lo stadio 
precedente e quello considerato non sono intervenute importanti variazioni, viceversa nel caso 
opposto. L’analisi ha permesso di stabilire gli stadi di attività delle faglie nelle diverse fasi 
evolutive, le eventuali riprese di attività e la loro tipologia a prevalente componente trascorrente 
o estensionale. E’ possibile osservare che le faglie attive sono concentrate ai margini del bacino 
e lungo la PDZ e che la componente estensionale predomina fino a 4 cm di spostamento 
orizzontale, mentre il regime trascorrente si instaura nella fase “matura”. Le sezioni realizzate 
dopo 6 ed 8 cm di spostamento orizzontale evidenziano la forma a “V” del bacino e l’asimmetria 
che lo caratterizza (Figura 2.12). 
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La Figura 2.13 riporta varie sezioni dell’esperimento dopo 6 cm di spostamento orizzontale. Si 




Figura 2.10 – Esperimento Marmara 02, step-over 45° e transtensione 5°. A) Acquisizione di fotografie digitali ad 
alta risoluzione e B) di dati laser-scan. C) Interpretazione delle faglie principali e secondarie. La scala cromatica 








Figura 2.11 - Esperimento Marmara 02, step-over 45° e transtensione 5°. Sono enfatizzati i cambiamenti che 
avvengono nei diversi stadi confrontando momenti successivi dell’evoluzione (vedi testo per maggiori dettagli). La 
scala cromatica riporta i valori in mm. 
 
 
Figura 2.12 – Esperimento Marmara 02, step-over 45° e transtensione 5°. Sezione  C-C del bacino di pull-apart 
dopo 6 cm (a) ed 8 (b) cm di offset orizzontale, esagerazione verticale 4x. La scala cromatica riporta i valori di 






Figura 2.13 - Esperimento Marmara 02, step-over 45° e transtensione 5°: sezioni dopo 6 cm di spostamento 
orizzontale (esagerazione verticale 4x). 
 
Esperimento Marmara 04 – 05: 
Dopo 2 cm di spostamento orizzontale, si assiste alla formazione del protobacino, caratterizzato 
da un graben centrale, mentre una faglia con componente trascorrente comincia a svilupparsi 
nella parte centrale del protobacino. La forma del protobacino è romboidale, ad alto angolo. Il 
bacino è caratterizzato da due depocentri che si sviluppano da un depocentro primordiale 
comune. La faglia trascorrente che collega le zone di PDZ ai margini del protobacino è delineata 
già dopo 3 cm di spostamento orizzontale (Figura 2.14).  






Figura 2.14 - Esperimento Marmara 04, stepover 90° e transtensione 5°. A) Acquisizione di fotografie digitali ad 
alta risoluzione e B) di dati laser-scan. C) Interpretazione delle faglie principali e secondarie. La scala cromatica 
riporta i valori di profondità misurati all’interno del bacino di pull-apart, espressi in mm. 
 
Dopo 4-5 cm di spostamento nella zona di step-over della Master Fault enucleano nuovi 
segmenti di faglia. Le faglie che intersecano il bacino in senso N-S possono essere interpretate 
come faglie di accomodamento che adattano le diverse velocità di deformazione nel bacino. 
La Figura 2.15 illustra le variazioni che intervengono tra i diversi stadi evolutivi. Rispetto 
all’esperimento Marmara 02-03, la componente trascorrente diventa predominante già dopo 3 
cm di spostamento orizzontale e le faglie più attive sono concentrate nella porzione centrale del 






Figura 2.15 - Esperimento Marmara 04, step-over 90° e transtensione 5°. Sono enfatizzati i cambiamenti che 
avvengono nei diversi stadi confrontando momenti successivi dell’evoluzione (vedi testo per maggiori dettagli). 
 
Esperimento Marmara 06 – 07: 
Le caratteristiche comuni nell’evoluzione della faglie, sopra descritte, sono state osservate anche 
in questo esperimento.  
Dopo 2 cm di spostamento orizzontale, si assiste alla formazione del protobacino, caratterizzato 
da un graben centrale, una piccola faglia con componente trascorrente si sviluppa nel 
protobacino già dopo 3 cm di spostamento orizzontale. La forma del protobacino è romboidale, 
ad alto angolo. Anche in questo caso il bacino è caratterizzato da due depocentri che si 
sviluppano da un depocentro comune primordiale e la cui genesi è legata al regime trascorrente 
che si instaura nel bacino dopo 4 cm di spostamento orizzontale. La faglia trascorrente che 
collega le zone di PDZ ai margini del protobacino è delineata infatti dopo 4 cm di spostamento 





Figura 2.16 - Esperimento Marmara 06, step-over 135° e transtensione 5°. A) Acquisizione di fotografie digitali ad 
alta risoluzione e B) di dati laser-scan. C) Interpretazione delle faglie principali e secondarie. La scala cromatica 
riporta i valori di profondità misurati all’interno del bacino di pull-apart, espressi in mm. 
 
La Figura 2.17 illustra le modificazioni che intervengono tra i diversi stadi evolutivi. Dopo 4 cm 
di spostamento domina la componente trascorrente e le deformazioni sono sempre concentrate 
nell’area centrale del bacino. 
 
Esperimento Marmara 08 – 09: 
Le caratteristiche comuni nell’evoluzione della faglie, sopra descritte, sono state osservate anche 
in questo esperimento.  
Dopo 2 cm di spostamento orizzontale, si assiste alla formazione del protobacino, caratterizzato 
da due graben centrali e da half graben minori, ed allo sviluppo della faglia trascorrente che 
collegherà le PDZ poste ai margini del bacino. La forma del protobacino è romboidale, molto 
allungata. Il bacino è caratterizzato da un depocentro unico. Nelle PDZ, la componente 







Figura 2.17 - Esperimento Marmara 06,  step-over 135° e transtensione 5°. Sono enfatizzati i cambiamenti che 
avvengono nei diversi stadi confrontando momenti successivi dell’evoluzione (vedi testo per maggiori dettagli). 
 
La Figura 2.19 illustra le modificazioni che intervengono tra i diversi stadi evolutivi. Dopo 4 cm 
di spostamento domina la componente trascorrente. Il depocentro è unico in tutti gli stadi 
evolutivi. 
 
Esperimento Marmara 10 – 11: 
In questo esperimento è stata simulata una condizione di transtensione nella porzione posta a 
sinistra dello step-over ed una condizione di trascorrenza pura nella porzione posta a destra. 
Le caratteristiche comuni nell’evoluzione delle faglie, sopra descritte, sono state osservate anche 
in questo esperimento per la parte relativa al bacino di pull-apart.  
Dopo 5 cm di spostamento orizzontale, il bacino è ben formato ma le PDZ presentano notevoli 
differenze, con una zona di anastomizzazione molto estesa caratterizzata da graben superficiali 
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nella porzione caratterizzata da transtensione e da una limitata zona di deformazione nella zona 
caratterizzata da trascorrenza pura (Figura 2.20). 
 
 
Figura 2.18 - Esperimento Marmara 08, step-over 30° e transtensione 5°. A) Acquisizione di fotografie digitali ad 
alta risoluzione e B) di dati laser-scan. C) Interpretazione delle faglie principali e secondarie. La scala cromatica 
riporta i valori di profondità misurati all’interno del bacino di pull-apart, espressi in mm. 
 
Esperimento Marmara 12: 
L’esperimento è stato condotto utilizzando l’argilla, con una geometria che simula un 
movimento trascorrente puro lungo una faglia caratterizzata da step-over a 45°. 
Dopo 5 cm di spostamento orizzontale è ben visibile la formazione della faglia trascorrente nel 
bacino di pull-apart che collega le PDZ poste ai margini. Le PDZ hanno estensione molto 
contenuta, elevato grado di anastomizzazione e presentano strutture compressive, assenti in tutti 
gli esperimenti caratterizzati da transtensione. E’ opportuno osservare come negli esperimenti in 
argilla, a differenza della sabbia, le faglie secondarie presenti tendano a mantenersi isolate, e 








Figura 2.19 - Esperimento Marmara 08, step-over 30° e transtensione 5°. Sono enfatizzati i cambiamenti che 
avvengono nei diversi stadi confrontando momenti successivi dell’evoluzione (vedi testo per maggiori dettagli).  
 
 
Figura 2.20 – Esperimento Marmara 10, step-over 45° e transtensione 5° a sx e 0° a dx. La fotografia illustra 




                                     
Figura 2.21 - Esperimento Marmara 12, eseguito in argilla, step-over 30° e transtensione 0°. A) Acquisizione di 




2.6 Considerazioni conclusive 
 
L’analisi dei dati 3D ha messo in evidenza il trend delle deformazioni orizzontali e verticali nei 
diversi modelli. Il rapporto tra lo spostamento orizzontale e la subsidenza massima nei bacini 
presenta un valore medio di 2.6 : 1. I valori medi dei singoli modelli sono graficati in Figura 
2.22. 
 
Figura 2.22 – Grafico dei valori medi del rapporto tra lo spostamento orizzontale e la subsidenza massima per i vari 
modelli. 
 
Confrontando il tasso di movimento orizzontale, la subsidenza massima registrata nel bacino e la 
velocità di spostamento tra le piastre è stato possibile notare che, a parità di spostamento 
orizzontale, la subsidenza risulta maggiore per una velocità tra le piastre di 1:1 nei modelli con 
step-over a 45° e 30° (a basso angolo). Nei modelli a 90° e 135° (ad alto angolo), invece, la 
maggiore subsidenza si registra per una velocità tra le piastre di 1:2 (Figura 2.23). 
Negli esperimenti eseguiti, i bacini di pull-apart consistono in un graben centrale e uno o più 
half graben secondari caratterizzati da faglie estensionali ad alto angolo e faglie oblique che 
accomodano movimenti orizzontatali e verticali. I bacini di pull-apart realizzati in un regime 
transtensivo presentano faglie en-echelon che bordano i margini del bacino e che tendono a 
riunirsi all’aumentare della dislocazione orizzontale e di graben superficiali che caratterizzano le 
PDZ, la cui origine è legata proprio alla componente estensionale del sistema. 
I depocentri si presentano allungati nella direzione di sviluppo del bacino: in alcuni casi, quando 
la componente trascorrente prevale su quella estensionale, dal depocentro primordiale si 
generano due depocentri distinti.  
All’aumentare della dislocazione la PDZ diventa più ampia mentre nel bacino si genera una 
faglia trascorrente che collega i margini delle PDZ. In alcuni casi, sono le faglie distensive 
primordiali del bacino di pull-apart che cominciano ad accomodare movimenti trascorrenti 




Figura 2.23 – Rappresentazione grafica del rapporto tra spostamento orizzontale e subsidenza massima registrata per 
i diversi modelli.  
 
Gli esperimenti eseguiti dimostrano che la geometria dei bacini di pull-apart è strettamente 
legata alla disposizione spaziale delle piastre sottostanti, come documentato sia dai numerosi 
studi condotti da Dooley (1994) per le faglie trascorrenti, che dai primi esperimenti eseguiti da 
Mandl (1988). I bacini di pull-apart, sviluppati utilizzando step-over di 30°, 45°, 90° e 135° 
presentano forme romboedriche più o meno allungate. All’aumentare della larghezza dello step-
over, diminuisce l’angolo delle faglie poste ai margini del bacino. L’angolo delle R-shear lungo 
la PDZ si mantiene invece costante in tutti gli esperimenti eseguiti in sabbia, confermando di 
dipendere unicamente dall’angolo di attrito del materiale e dall’orientazione dello sforzo 
principale. 
L’analisi delle pendenze dei margini dei bacini ha permesso di evidenziare un generale aumento 
della pendenza delle faglie all’aumentare della dislocazione orizzontale (Figura 2.24 e Figura 
2.25). La pendenza massima raggiunta negli esperimenti è funzione del materiale utilizzato ed è 
stata di circa 40°- 43° per i modelli realizzati in sabbia, valori oltre ai quali si assiste al collasso 
del modello stesso. 
Le profondità ottenute dal modello in funzione dell’offset orizzontale sono riportate in Figura 
2.26. Il trend lineare permette di estrapolare il valore di subsidenza anche per spostamenti 
orizzontali maggiori di 8 cm (valore che corrisponde al limite del modello) e di paragonarli con 
quelli ottenuti da Dooley (1994) relativi alla generazione di bacini di pull-apart in un regime 
trascorrente puro (Figura 2.26). Per i modelli eseguiti da Dooley sono disponibili solamente le 
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profondità massime raggiunte dopo 10 cm di spostamento orizzontale. Dal confronto è possibile 
notare che la profondità raggiunta da un bacino di pull-apart relativa ad un sistema trascorrente 
puro risulta maggiore di quella ottenuta in un sistema transtensivo, a parità di spostamento 
orizzontale.  
 
Figura 2.24 - Esperimento Marmara 02, step-over 45° e transtensione 5°. Visualizzazione delle pendenze espresse in 
gradi che caratterizzano l’esperimento a 4, 5, 6 ed 8 cm di spostamento orizzontale.  
    
 
Figura 2.25 - Esperimento Marmara 06, step-over 135° e transtensione 5°. Visualizzazione delle pendenze espresse 




Figura 2.26 – Confronto tra la profondità dei bacini di pull-apart dei modelli MS_02, MS_04 ed MS_08 e la 
profondità massima dei due modelli trascorrenti caratterizzati da step-over a 30° e 90° eseguiti da Dooley, 1994. I 
modelli eseguiti da Dooley e quelli realizzati durante questo lavoro di Tesi sono stati eseguiti nel medesimo 
laboratorio, utilizzando i medesimi materiali. 
 
Le sezioni realizzate dai dati laser-scan hanno permesso di riconoscere l’asimmetria dei bacini, 
caratterizzati da una tipica forma a “V” o “U” per le sezioni considerate. Nei casi reali presenti 
in natura, l’asimmetria, oltre ad essere evidenziata dall’asimmetria del profilo longitudinale del 
bacino, è messa in evidenza dalla pendenza dei riempimenti sintettonici all’interno del bacino 
stesso e dalla distribuzione della sismicità. 
Il sistema transtensivo simulato nei modelli sembra essere comparabile con alcuni dei bacini di 
pull-apart presenti nel Mare di Marmara, in particolare si osservano importanti similitudini con 
il Bacino di Cinarcik. 
I risultati degli AM sono stati quindi confrontati con i dati disponibili in letteratura (Armijo et 
al., 2002; Okay et al., 2000; Carton et al., 2007) relativi a tale bacino. In particolare, sono state 
valutate la similitudine geometrica del bacino sia in pianta che in sezione, la congruenza tra gli 










2.7 Confronto tra AM e Bacino di Cinarcik 
 
I modelli Marmara 01-13 sono stati condotti in scala 10-5 rispetto alla situazione geologica che 
volevano rappresentare. Tra i modelli eseguiti, il modello Marmara 02 (con step-over a 45° e 
transtensione di 5°) ha presentato le maggiori similitudini con la situazione geologica reale del 
Bacino di Cinarcik.  
In particolare i modelli ottenuti dopo 5 - 8 cm di spostamento orizzontale hanno portano alla 
formazione di un bacino di pull-apart caratterizzato da dimensioni che, alla scala 1:125.000, 
riproducono in pianta quelle del bacino di Cinarcik, caratterizzato da lunghezza di circa 50 km e 
larghezza di circa 20 km. 
La Figura 2.27 riporta il confronto tra il modello Marmara_02 (MS_02) dopo 5 cm di 
spostamento orizzontale, relativo alla morfologia del “basamento”, e la mappa morfobatimetrica 
elaborata da Armijo et al. (2002) relativa al bacino reale, il cui basamento è mascherato dalla 
copertura sedimentaria. Le due diverse rappresentazioni del bacino presentano una evidente 
similitudine geometrica soprattutto osservando la parte marginale del bacino reale, non 
interessata da copertura sedimentaria. Anche l’assetto delle faglie principali e secondarie è molto 
simile nei due casi. 
 
 
Figura 2.27 - Confronto tra (a) la mappa morfobatimetrica del Bacino di Cinarcik (da Armijo et al. 2002)  e (b) il modello 
MS_02 dopo 5 cm di spostamento orizzontale. L’ellisse rossa con assi max e min rispettivamente di 50 e 20 km marca la 




I risultati del modello ottenuti dopo 5, 6 e 8 cm di spostamento orizzontale sono stati 
ulteriormente indagati per valutare la correlazione con la profondità, lo stile deformativo e 
l’assetto strutturale del bacino reale. 
Le profondità massime del basamento attribuite da Okay et al. (2000) e da Carton et al. (2007) al 
Bacino di Cinarcik sono comprese tra i 4 ed i 6 km di profondità rispettivamente, mentre le 
profondità massime fornite dal modello transtensivo MS_02 sono pari a 2.6 e 3.2 cm per 6 ed 8 
cm di spostamento orizzontale rispettivamente.  
Allo scopo di definire una possibile correlazione tra i dati di profondità reali e quelli realizzati 
dai modelli, sono stati utilizzati anche i risultati ottenuti da Dooley (1994) per step-over a 30° e 
90° e trascorrenza pura. Nella Figura 2.28, riprendendo quanto riportato in Figura 2.26, viene 
ipotizza la retta di regressione per i dati forniti da Dooley. Sulla retta è possibile identificare 
profondità comprese tra 4 e 5 cm per valori di spostamento orizzontale di 6 ed 8 cm. Sulla base 
di queste considerazioni è possibile ipotizzare che per modelli con step-over a 45° caratterizzati 
da una transtensione compresa tra 0 e 5°, i valori di profondità siano compresi tra 2.6 - 3.8 cm 
per 6 cm di spostamento orizzontale e 3.4 - 5 cm per 8 cm di spostamento orizzontale. 
Considerando che le profondità riferite al Bacino di Cinarcik presenti in letteratura sono 
comunque affette da incertezza, legata alla corretta stima delle velocità lungo le sezioni 
sismiche, su cui vengono interpretate le riflessioni del basamento, e che il modello transtensivo 
presenta buone corrispondenze con il modello reale, è possibile prevedere che un modello 
realizzato in scala 10-5, caratterizzato da una transtensione compresa tra 0 e 5° produca, per 
spostamenti orizzontali di 6 - 8 cm, oltre che una morfologia generale simile, una profondità 
comparabile con quella stimata per il Bacino di Cinarcik. 
 
 
Figura 2.28 – Rappresentazioni delle profondità massime dei bacini di pull-apart in funzione dello spostamento. La 
linea rossa ipotizza una regressione per i dati proposti da Dooley, 1994.  
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Dal punto di vista strutturale, il modello MS_02 presenta una buona similitudine per il settore 
orientale del Bacino di Cinarcik, caratterizzato da faglie con importante componente 
estensionale nel margine settentrionale e da strutture estensionali con pattern en-echelon nella 
parte meridionale (Figura 2.29). Il margine occidentale del bacino non è invece correlabile al 
modello. L’Alto Centrale, posto subito ad Ovest del Bacino di Cinarcik, testimonia la presenza 
di regime tettonico più complesso in questo settore, caratterizzato anche da eventi compressivi, 
che non sono stati considerati nei modelli. 
 
 
Figura 2.29 – Comparazione strutturale tra le interpretazioni fornite da Armijo et al. 2002 (a), Carton et al. 2007 (b)  
per il Bacino di Cinarcik ed il modello MS_02 (c) per deformazioni orizzontali di 4, 5, 6 e 8 cm. La linea 
tratteggiata identifica le aree caratterizzate da maggiore similitudine strutturale nel modello e nel bacino reale. 
 
La Figura 2.30 mette in evidenza le similitudini tra alcune sezioni sismiche realizzate nella parte 
orientale del bacino ed una sezione longitudinale relativa al modello MS_02 dopo 6 ed 8 cm di 
spostamento orizzontale.  
L’asimmetria che caratterizza il bacino è visibile anche nel modello per le sezioni considerate. 
Risulta buona inoltre la corrispondenza degli stili deformativi con chiare strutture che 





Figura 2.30 – A) sezioni 124 e 134 interpretate da Carton et al. (2007), B) profilo C-C relativo al modello MS_02 
dopo 6 cm di spostamento orizzontale (Figura 2.12a) ,C) profilo C-C relativo al modello MS_02 dopo 8 cm di 
spostamento orizzontale (Figura 2.12b). 
 
Le sequenze sintettoniche visibili nelle sezioni sismiche proposte da Carton et al., (2007) 
dimostrano che la componente distensiva ha dominato lungo il margine settentrionale del Bacino 
di Cinarcik nelle prime fasi evolutive. Successivamente il margine meridionale ha assunto 
caratteristiche predominanti, mentre la sequenza piano parallela degli strati nella parte 
superficiale (fino a 2 sec TWT) testimonia una componente distensiva parimenti distribuita tra i 
due margini nelle fasi evolutive più recenti. 
L’analisi delle variazioni di subsidenza relative al modello MS_02 ha permesso di osservare una 
simile distribuzione delle deformazioni nel tempo. In Figura 2.31 si osserva che la subsidenza, a 
4 cm di spostamento orizzontale, è maggiore nella parte settentrionale, a 5 cm risulta egualmente 
distribuita, anche se comincia a prevalere nel settore meridionale, e a 6 cm è concentrata 





Figura 2.31 – MS_02: 45° step-over, 5° transtensione: mappa della variazione di subsidenza calcolata dai dati laser 
scan prima e dopo le diverse fasi evolutive, (a) 1 cm (intervallo 1 cm - 0 cm), (b) 2 cm (intervallo 2 cm - 1 cm), (c) 
3 cm (intervallo 3 cm - 2 cm), (d) 4 cm (intervallo 4 cm - 3 cm), (e) 5 cm (intervallo 5 cm - 4 cm), (f) 6 cm 
(intervallo 6 cm - 5 cm). Le frecce evidenziano che, all’aumentare della deformazione orizzontale, le aree 
caratterizzate da maggior subsidenza si spostano dal margine settentrionale a quello meridionale.  
 
Il Bacino di Cinarcik presenta delle similitudini interessanti con il modello Marmara 02, dopo 
uno spostamento orizzontali tra le piastre dell’ordine dei 5 - 8 cm. Tali valori corrispondono a 
spostamenti orizzontali di 5 - 8 km alla scala reale, e possono essere confrontati con gli offset 
misurati tra le placche Anatolica ed Eurasiatici lungo la FNA in prossimità del Bacino di 
Cinarcik (3.5 km da Armijo et al., 2002 e 4 km da Le Pichon et al., 2001). 
Ricordando che gli offset misurati lungo la faglia non rappresentano necessariamente l’entità 
dello spostamento tra le placche, se, come nel caso della FNA, è ampiamente riconosciuto il non 
parallelismo tra il vettore movimento delle placche e la direzione dei piani di faglia, se ne deduce 
che gli offset reali e la deformazione orizzontale stimata dal modello possono essere considerati 
consistenti. 
Utilizzando la velocità di spostamento tra le placche ottenuta da misure GPS, e pari a circa 24 
mm/a (i.e. Reilinger et al., 1997), l’età della FNA, o meglio il tempo necessario per la 
 
 69
formazione di un bacino di pull-apart con le caratteristiche simili a quelle del Bacino di 
Cinarcik, risulta essere compresa tra 210.000 e 330.000 anni. 
 
2.8 Confronto tra AM e Golfo di Izmit 
 
Tra i modelli evolutivi proposti in letteratura per il Golfo di Izmit, quelli di Barka (1992), 
Gökasan et al. (2001), Kuşçu et al. (2002) e Ferrante (2005) prevedono una prima fase 
caratterizzata da un meccanismo di pull-apart che ha portato alla formazione del bacino.  
I modelli eseguiti per simulare le geometrie del Bacino di Cinarcik sono stati quindi confrontati 
anche con il Golfo di Izmit.  
Nessuno dei modelli eseguiti ha presentato similitudini importanti con il Golfo di Izmit. 
Tuttavia, la presenza di una faglia trascorrente localizzata lungo l’asse del Golfo ben si accorda 
con i risultati dei modelli, che prevedono, nella maggior parte dei casi, la generazione nella fase 
matura degli esperimenti di una faglia trascorrente che attraversa longitudinalmente il bacino di 
pull-apart. La verifica dei principali elementi strutturali osservati nel Golfo richiede la 
formulazione ed il test di nuovi modelli, sviluppati ad hoc per riprodurre le geometrie presenti 








Acquisizione ed elaborazione  
dei dati geologico-geofisici 
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All’interno del Golfo di Izmit, utilizzando dati geofisici di varia natura (sismica a riflessione ad 
alta risoluzione – chirp e profonda; multibeam e side scan sonar) uniti a carotaggi del fondale 
marino e pozzi, sono state individuate varie strutture tettoniche e sono stati proposti vari modelli 
evolutivi dell’area che cercano di rendere conto anche dei fenomeni di deformazione verticale a 
diversa scala, concomitanti con il movimento principale di tipo trascorrente e attribuiti a modelli 
strutturali di diversa natura (Alpar and Yaltirak, 2002; Çağatay et al., 2003; Emre et al., 2003; 
Polonia et al., 2004; Cormier et al., 2006; Dolu et al., 2007). 
I numerosi studi pubblicati finora nella letteratura internazionale sull’area in esame non 
forniscono una soluzione certa e condivisa al problema della localizzazione all’interno dei 
Bacini Occidentale e Centrale del/dei rami attivi della FNA. Tali rami vengono infatti individuati 
da alcuni  autori lungo il margine meridionale del Bacino Centrale nel Golfo di Izmit o secanti la 
Penisola di Hersek, o suddivisi in più segmenti. Inoltre, è tuttora dibattuta la questione 
riguardante il limite Ovest della rottura avvenuta con il terremoto di Izmit del 17 agosto 1999. 
Dati geofisici di diversa natura acquisiti a mare nel Golfo di Izmit hanno permesso di definire 
numerosi elementi tettonici a grande e piccola scala e stimarne lo stato di attività (Gökasan et al., 
2001; Kuşçu et al., 2002; Alpar and Yaltirak, 2002; Çağatay et al., 2003; Gökasan et al., 2003; 
Polonia et al., 2004; Cormier et al., 2006; Dolu et al., 2007). A terra sono state effettuate 
numerose misure degli spostamenti provocati dall’evento del 1999 (Lettis et al., 2000; Barka et 
al., 2002; Lettis et al., 2002; Emre and Awata, 2003) e studi paleosismici entro trincee (Witter et 
al., 2000) che non hanno tuttavia permesso di stabilire in maniera esaustiva se la FNA si estenda 
attraverso la Penisola di Hersek, con quali caratteristiche geometriche e se sia stata attivata 
durante l’evento del 1999. La Penisola di Hersek costituisce quindi un punto chiave per la 
definizione dell’assetto tettonico e strutturale all’interno del Golfo di Izmit. 
In questo capitolo viene riportata una dettagliata ricostruzione della geologia, geomorfologia e 
litostratigrafia della Penisola di Hersek ottenuta attraverso rilievi geologici e geofisici effettuati 
nell’ambito della tesi ed informazioni tratte da bibliografia. L’analisi di dati geomorfologici, 
geologici e geofisici della penisola è finalizzata a comprenderne l’origine e l’evoluzione. Sono 
infine stati costruiti diversi modelli per la simulazione numerica agli elementi finiti della 
deformazione, al fine di verificare i risultati ottenuti e valutare se l’attuale morfologia della 
Penisola di Hersek e delle zone circostanti risulti compatibile con l’assetto tettonico ipotizzato 
per l’area (Capitolo 4). 
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3.2 Penisola di Hersek 
 
Dopo l’evento del 1999 sono stati effettuati numerosi studi per mappare in dettaglio le 
dislocazioni avvenute a terra e la loro entità.  
Sulla Penisola di Hersek non sono state riscontrate evidenze di rotture superficiali, tuttavia una 
zona di deformazione caratterizzata da dislocazioni tipiche di un regime trascorrente destro sono 
state osservate ad Ovest della laguna di Hersek, mentre nella stessa laguna è stata misurata una 
subsidenza di circa 20 cm dopo l’evento del 1999 (Lettis et al., 2000 e Lettis et al., 2002). 
A terra, una serie di deformazioni caratterizzate da pattern en-echelon e disposte E-O è stata 
osservata ad Ovest di Hersek, sulla Penisola di Çatal (Barka et al., 2002). Le deformazioni non 
sembrano avere movimenti significativi laterali, ma le rotture formano una serie di gradini 
immergenti verso Nord con altezza massima di circa 30 cm (Gülen et al., 2002; Awata et al., 
2003; Emre and Awata, 2003; Dolu et al., 2007). 
Recenti indagini sottomarine mediante Remotely Operated Vehicle (ROV) abbinate a rilievi 
batimetrici a grande risoluzione hanno mostrato le tracce della rottura del fondale marino con 
scarpate fino a 50 cm di altezza e dislocazione di canyon sottomarini ad Ovest di Hersek, fino a 
collegarsi e forse ad entrare all’interno del Bacino di Cinarcik (Gasperini et al., 2003; Armijo et 
al., 2005; Carton et al., 2007). Queste osservazioni sono coerenti sia con gli aftershocks relativi 
all’evento del 1999, distribuiti lungo una zona relativamente stretta avente direzione indicativa 
E-O con eventi distribuiti fino a 40-50 km circa a Ovest di Hersek (Karabulut et al., 2002; 
Bohnhoff et al., 2006), sia con i risultati del synthetic aperture radar (SAR) interferometry ( 
Delouis et al., 2000; Wright et al., 2001; Çakir et al., 2003) sia con i dati GPS (Reilinger et al., 




La Penisola di Hersek è ubicata nel Golfo di Izmit ed occupa un'area di circa 25 km2. E’ 
composta da tre entità distinte, procedendo da Sud a Nord: una piana alluvionale (delta), una 
laguna e un alto morfologico (Figura 3.1). 
 
1. Piana alluvionale-delta 
Da Sud il fiume Yalakdere giunge attraverso una piccola gola che incide il rilievo della Penisola 
di Armutlu a formare una piana alluvionale (fan-delta). Allo sbocco nella piana, la larghezza 
della gola è di circa 250 m. La lunghezza complessiva del fiume è di circa 35 km, l’andamento 
del corso d’acqua è prevalentemente N-S. Un’accurata analisi dei dati topografici disponibili ha 
permesso di valutare la morfologia di dettaglio della piana deltizia e di calcolarne pendenze e 
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direzioni di massima pendenza; l’analisi di fotografie aeree e di dati satellitari ha reso possibile 
l’individuazione di paleo alvei e di altri lineamenti morfologici. 
 
2. Laguna di Hersek  
Nella porzione Nord-orientale della Penisola di Hersek è presente una laguna (Hersek lagoon or 
Hersek lake). Questa laguna è separata dal mare da un cordone sabbioso parzialmente ricoperto 
da vegetazione, con larghezza da 5 a 50 m circa ed altezza fino a 2 m slmm. In occasione delle 
mareggiate il cordone litoraneo viene superato specie, ovviamente, nelle porzioni più sottili e 
meno rilevate. L’estensione della laguna è di circa 2 km2 con estensioni massime in senso NS ed 
EO all’incirca uguali e pari a 1.4 km. 
Verso Ovest il limite lagunare non è netto, ma sfuma in una zona acquitrinosa con vegetazione 
alofita solcata da brevi canali. La massima profondità è limitata a qualche metro. 
 
3. Alto morfologico (Collina di Dedeler) 
Immediatamente a Nord della laguna è presente la collina di Dedeler che ha un’altezza massima 
pari a 28 m slmm e dimensioni pari a circa 800 m in direzione NE-SO e circa 450 m in direzione 
NO-SE, considerando come limiti l’isoipsa dei 10 m. L’asse maggiore di tale struttura è 
orientato N48°E. La pendenza è più marcata sul versante Sud (mediamente 8-10°), mentre 
altrove non supera i 5° circa. 
 
I depositi alluvionali sono composti da diverse litologie, quali basalti, andesite, tolerite, scisti, 
anfiboliti, calcari, Flysh, presenti nella Penisola di Armutlu e trasportati del fiume Yalakdere 
(Alpar e Güneysu, 1999).  
A Nord-Est della penisola, alcuni sondaggi effettuati all’interno della laguna (Bertrand et al., 
2006) hanno evidenziato che, per lo meno negli ultimi 2000 anni, in questo settore della penisola 
è prevalsa una sedimentazione di origine marina. I sondaggi hanno fornito tassi di 
sedimentazione dell’ordine di 2-4 mm/a per gli ultimi 2000 anni. 
La Formazione di Altinova affiora invece sulla Collina di Dedeler (Figura 3.2), anche se in gran 
parte mascherata dalla vegetazione. Litotipi ascrivibili alla Formazione di Altinova sono stati 
riconosciuti anche all’interno di trincee scavate per la ricostruzione dei paleo eventi sismici a SO 
della collina (Witter et al., 2000). 
Durante il sopralluogo effettuato, sono state esaminate alcune trincee (Figura 3.3) scavate a Nord 
della penisola, per la realizzazione di un complesso industriale. 
L’analisi degli affioramenti ha permesso di ricostruire la sequenza stratigrafica riportata in 
Figura 3.4. Alla base si evidenzia un’alternanza di sabbie ed argille siltose (Unità 1), simile a 
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quanto evidenziato all’interno di trincee scavate attorno alla collina (Özaksoy et al., 2006). La 
giacitura è abbastanza variabile, anche in considerazione della plasticità dei materiali, e presenta 
un valore medio di circa 80°/28°. I livelli sabbiosi mostrano una granulometria che varia da 
sabbia fine alla base fino a sabbie grossolane al top di ogni singolo livello a testimonianza di una 
generale fase di regressione marina con probabili pulsazioni climatiche. Non sono stati 
individuati macrofossili all’interno dei livelli sabbiosi e argillosi. L’unità termina con una 
evidente superficie di erosione ed i livelli soprastanti sono deposti in unconformity. Le 
caratteristiche stratigrafiche e la struttura a “varve”, in analogia a quanto evidenziato negli 
affioramenti osservati presso il settore orientale del porto di Topçular (Çağatay et al., 2003), 
permettono di ricondurre l’Unità 1 al Tirreniano e di collegare la superficie erosiva alle 
variazioni climatiche legate all’ultima glaciazione. Sopra l’unconformity i sedimenti marini 




Figura 3.1 - Mappa topografica della Penisola di Hersek. In blu il fiume Yalakdere ed altri lineamenti idrografici. Le 
frecce identificano le antiche direzioni del paleo-fiume dedotte dai dati satellitari e dalle foto aeree (in giallo). La 
linea verde rappresenta il limite del rilievo (isoipsa dei 15 m), le isoipse azzurre sono tracciate ogni 5 m, mentre in 




La Figura 3.2 mostra le caratteristiche dei depositi superficiali e le evidenze morfologiche della 
penisola (da Witter et al., 2000). Nella figura si notano più ordini di terrazzi marini olocenici, 
variamente tiltati, circostanti la formazione di Altinova. Anche Özaksoy et al. (2006) hanno 
caratterizzato i quattro ordini di terrazzi marini (Qmt3-Qmt2-Qmy1-Qhs) presenti nel settore 
settentrionale della penisola. Il terrazzo più antico (Qmt3) si trova ad una quota di circa 7-8 m 
slmm ed è sviluppato soprattutto a Ovest della collina, mentre il terrazzo più recente (Qhs) è 
sviluppato tutto attorno alla collina stessa, se si esclude il fianco Sud, ed ha una quota di circa 2 
m slmm. Datazioni C14 effettuate sui terrazzi suggeriscono che il terrazzo più recente (Qhs) si sia 
sollevato, per effetto cosismico, a causa del sisma del 1509 (Özaksoy et al., 2006). E’ possibile 
ipotizzare che tutti i terrazzi siano dovuti a fenomeni compressivi cosismici, con uplift 
dell’ordine di qualche metro, connessi con gli eventi sismici maggiori che hanno interessato la 
zona della Penisola di Hersek in tempi recenti. Anche strutture antropiche di età pari a circa 1.6-
2.0 ka risultano tiltate fino a 3° (Witter et al., 2000), confermando l’ipotesi di attività tettonica 




Figura 3.2 – Mappa geologica di superficie e geomorfologica della Penisola di Hersek. In figura viene ubicata a 
tratteggio la presunta traccia della FNA (segmento di Yalova) e le posizioni di alcune trincee esplorative eseguite 
per verificarne la presenza. Nella figura si notano più ordini di terrazzi marini circostanti la formazione di Altinova 
e la presenza di scarpate di spiaggia troncate di probabile origine tettonica. Si segnala inoltre il crollo della moschea 







Figura 3.3 – Trincee. (a) In evidenza i depositi marini olocenici (Unità 2) caratterizzati da spessore di circa 80 cm e  
(b) la formazione Pleistocenica (Tirreniano) caratterizzata da una struttura “a varve” (Unità 1). Si nota la 













3.2.2 Il segmento di Yalova 
 
Witter et al. (2000) e Lettis et al. (2002), a seguito degli eventi del 1999, hanno condotto alcune 
ricerche nella Penisola di Hersek per individuare evidenze del segmento di Yalova presso la 
penisola stessa. Tali ricerche, compiute realizzando trincee, rilievi topografici di dettaglio e 
geologici, hanno permesso l'individuazione di scarpate di spiaggia troncate di probabile origine 
tettonica che hanno portato gli Autori ad ipotizzare la faglia avente l’andamento già mostrato in 
Figura 3.2. Tra le trincee realizzate, quelle poste a Sud dell’alto topografico hanno mostrato 
sedimenti del bedrock (attribuiti alla Formazione di Altinova) tiltati verso Sud di 75° e a contatto 
con sedimenti più recenti (Witter et al., 2000). Tuttavia, uno dei problemi interpretativi delle 
trincee realizzate è legato alla notevole variabilità laterale che emerge dai dati: anche se in alcuni 
casi si possono riconoscere strutture attribuibili a piani di faglia, risulta impossibile seguirne la 
prosecuzione anche a pochi metri di distanza. 
Sulla base di alcuni scavi effettuati in trincea, Özaksoy et al. (2006) ipotizzano una faglia 
compressiva nel settore meridionale dell’alto strutturale, caratterizzata da un bending a Sud della 
collina di Dedeler. 
 
3.2.3 Modello Digitale del Terreno 
 
Allo scopo di caratterizzare meglio le evidenze morfologiche della penisola, è stato elaborato un 
modello digitale del terreno di dettaglio (DTM), utilizzando la cartografia alla scala 1:2000 
fornita dall’Istanbul Technical University (ITU). L’elaborazione è stata eseguita utilizzando il 
modulo Spatial Analyst di ArcInfo 8.1 della ESRI. 
L’elaborazione ha richiesto l’editing dei dati, attraverso la correzione manuale dei singoli punti. 
L’interpolazione spaziale è stata ottenuta utilizzando sia il metodo dell’IDW che il Kriging, con 
risultati nel complesso equiparabili.  
La Figura 3.5 riporta il DTM, le cui caratteristiche fondamentali vengono di seguito descritte. 
L'alto topografico presente nella porzione settentrionale della penisola si sviluppa per circa 800 
m in senso longitudinale e per circa 450 m in senso trasversale, con un’altezza massima di 28 m 
ed una pendenza compresa tra 5° - 10°, maggiore sul versante Sud.  
Le differenze di quota nel settore settentrionale, oltre che alla collina di Dedeler, sono legate alla 
presenza di diversi ordini di terrazzi marini, precedentemente descritti. 
L'assetto geomorfologico della porzione occidentale della Penisola di Hersek rivela la presenza 
di un delta progressivo, legato al fiume Yalakdere, procedendo da Sud a Nord, fino al margine 




Dall’analisi del DTM è plausibile ipotizzare che la presenza degli alti topografici, situati poco 
più a Sud, abbia condizionato la sedimentazione creando una zona d’ombra a Nord degli stessi, 
in cui la sedimentazione fluviale è risultata temporaneamente inibita.  
L’analisi congiunta del DTM e di alcune immagini satellitari ed ortofoto ha permesso di 
tracciare i paleodelta del fiume Yalakdere, evidenziando la progressiva migrazione del delta da 
Est verso Ovest (Figura 3.6). 
 
L’analisi relativa alle direzioni di massima pendenza del terreno ha evidenziato due trend 
principali, il primo caratterizzato da orientazione compresa tra 40° e 60° nel settore orientale ed 
il secondo tra 300° e 320° nel settore occidentale, oltre ad enfatizzare gli assi degli alti strutturali 
(Figura 3.7). L’orientazione del settore orientale, assieme alla zona depressa rappresentata dalla 
laguna, avrebbe potuto richiamare le acque del fiume Yalakdere in questa porzione del territorio, 
tuttavia l’analisi sull’evoluzione dei paleodelta ed i sondaggi in laguna (Bertrand et al., 2006) 
indicano che questa situazione non si è verificata in tempi recenti e che il delta è 













Figura 3.7– Direzione di massima pendenza del terreno (vedi testo per maggiori dettagli). 
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3.3 Metodi geofisici 
 
In questa sezione sono brevemente descritti gli strumenti impiegati per l'acquisizione dei dati 
geofisici a terra, effettuata durante questo lavoro di Tesi. Successivamente sono analizzati con 
maggior dettaglio i metodi di acquisizione e gli algoritmi di elaborazione utilizzati per il 
trattamento dei dati geofisici. 
I dati geofisici Ground Penetrating Radar (GPR) e di sismica a riflessione multicanale (onde P 
ed S) sono stati acquisiti a terra nel 2006 dal Gruppo di Geofisica di Esplorazione (EGG) 
dell’Università degli Studi di Trieste presso la Penisola di Hersek, nel Golfo di Izmit. 
L’elaborazione ha riguardato principalmente i profili sismici a riflessione. 
Le tecniche geofisiche GPR e sismica a riflessione utilizzano le onde elettromagnetiche e le onde 
elastiche rispettivamente, entrambe con lo scopo di ricostruire la struttura del sottosuolo 
utilizzando il fenomeno della riflessione delle onde. In tutti e due i casi la riflessione delle onde è 
controllata dal contrasto delle proprietà fisiche dei materiali. GPR e sismica sono in grado di 
ricostruire la posizione delle discontinuità di impedenza elettromagnetica ed acustica, con il più 
elevato livello di dettaglio per metodi non invasivi. Sostanziali differenze si incontrano nei due 
metodi qualora si considerino gli intervalli di frequenze utilizzati nelle due prospezioni. Nella 
sismica le frequenze sono dell’ordine dei 100 Hz, mentre per il GPR le frequenze utilizzate sono 
dell’ordine dei 10-1000 MHz. Ciò si traduce in una risoluzione (funzione delle lunghezza 
d’onda) e profondità di penetrazione molto diverse, ordine dei km per la sismica con risoluzione 




Parte dei dati geofisici a terra sono stati acquisiti utilizzando un GPR della Mala Geoscience, 
equipaggiato con antenne schermate a 250, 100 e 50 MHz, utilizzando intervalli tra le tracce 
variabili da 5 a 10 cm ed uno stack verticale pari a 16 finalizzato ad aumentare il rapporto 
segnale rumore, minimizzando i rumori di tipo coerente. Durante la campagna GPR sono stati 
acquisiti unicamente profili a copertura singola. 
 
3.3.2 Sismica a riflessione, P ed SH 
 
I profili sismici multicanale a riflessione, P ed SH, sono stati acquisiti per avere informazioni 
sulla velocità delle onde compressionali e di taglio utilizzando un sismografo a 24 canali 
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GEODE della Geometrics con 24 geofoni P e 18 geofoni S. I geofoni S sono stati ovviamente 
infissi nel terreno e posizionati con l'asse di oscillazione ortogonale all'allineamento. 
Per l’energizzazione delle onde P è stato utilizzato il sistema sorgente costituito da martello-
piastra metallica, con un peso di 5Kg e 25 Kg rispettivamente. 
Per la generazione di onde di taglio SH, polarizzate orizzontalmente, è stata utilizzata una 
strumentazione costituita da un sistema martello-piastra metallica a forma di “H” che è stata 
accoppiata al terreno e disposta ortogonalmente all'allineamento sismico, con i lati della piastra 
metallica disposti parallelamente alla direzione di vibrazione dei geofoni S.  
Le energizzazioni sono state ripetute alternativamente sui due lati della piastra ad H con il 
martello da 5 Kg, utilizzando uno stack 4 per ogni lato. 
La sorgente utilizzata per provocare onde di taglio genera in realtà anche onde compressionali. 
Per poterle distinguere si sottraggono i due records relativi alla stessa posizione sorgente, 
ottenuti energizzando i due lati della piastra. La sottrazione dei due record permette idealmente 
di eliminare le onde P che si trovano in fase, ed enfatizzare le onde S non in fase.  
 
3.4 Acquisizione dati geofisici a terra 
 
Durante il mese di agosto 2006, l’EGG dell’università di Trieste ha eseguito una serie di rilievi 
geofisici, in collaborazione con l'Istanbul Technical University (ITU), nella Penisola di Hersek. 
I rilievi hanno interessato le aree poste a Nord della penisola, in prossimità della laguna.  
Sono stati eseguiti n. 23 profili GPR e 2 profili sismici. Il posizionamento di tutti i profili è stato 
effettuato attraverso l’utilizzo del GPS differenziale e riportato su adeguata cartografia tecnica 
alla scala 1:2000. 
La direzione dei profili sismici è stata prevalentemente NO-SE e N-S, cercando di mantenere il 
più possibile l’allineamento tra geofoni e sorgente. Allo scopo di definire la sorgente sismica 
ottimale e la geometria da utilizzare durante la campagna di acquisizione sono stati effettuati 
alcuni test in campagna. In particolare sono stati sperimentati quattro possibili sistemi sorgente, 
due per la generazione di onde P e due per la generazione di onde S. I sistemi sorgente testati 
sono stati: 1) sistema tripode con massa battente da 100 kg su piastra metallica e 2) martello da 
10 e 5 Kg su piastra metallica da 25 Kg per le onde P e 3) sistema martello-piastra ad “L” 
ancorata al terreno da chiodi con battuta sul lato corto di “L” e 4) sistema martello-piastra ad 
“H” ancorata al terreno da chiodi e barre metalliche per un peso complessivo di 100 Kg, per le 
onde S. In base alla facilità d’uso, allo spettro di frequenza generato ed all’energia prodotta sono 
state scelte le soluzioni di sorgente a martello da 5 Kg e piastra da 25 kg per la generazione di 
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onde P e di sorgente a martello da 5 kg e piastra ad “H” ancorata al terreno con massa di 100 kg 
e con chiodi metallici per la generazione delle onde S (Figura 3.8). 
E’ stato anche eseguito un Walkaway test che ha permesso di stabilire la distanza intergeofonica 
e le caratteristiche della geometria di acquisizione, cercando di definire l’intervallo di offset 
ottimale per la registrazione delle onde riflesse. 
 
 
Figura 3.8 – Sorgenti onde sismiche P (a) ed S (b). 
 
I dati acquisiti sono stati registrati in Common Shot Gathers (CSG) di 24 e 18 tracce ciascuno 
per le onde P ed S rispettivamente, con un intervallo fra i geofoni di 2.5 m ed un offset minimo 
sorgente-ricevitore sempre pari a di 2.5 m. 
Il tipo di configurazione utilizzato è stato quindi di tipo off end shooting, con i ricevitori posti da 
un unico lato rispetto alla sorgente e spostamento ad ogni shot di sorgente e ricevitori di 2.5 m. 






In cui F è la copertura, n è il numero di canali, ΔR è la distanza fra i ricevitori e ΔS la distanza 
fra i punti di energizzazione ed è pari a 1200% e 900% per i dati P ed S rispettivamente. Durante 
le prime fasi di elaborazione, i dati acquisiti sono stati riorganizzati in Common Midpoint 
Gathers (CMP), ovvero in gruppi di tracce relative ad uno stesso punto in profondità poste sul 
punto mediano tra sorgente e ricevitore. L’intervallo tra i CMP risulta pari a 1.25 m, pertanto è 
stato possibile effettuare un’operazione di binning che, con una piccola approssimazione, ha 
portato ad copertura 2400% e 1800% nei casi P ed S rispettivamente. 




I profili P ed S acquisiti presentano rispettivamente una lunghezza di 1000 m e 346 m ed hanno 
essenzialmente investigato i depositi Plio-Quaternari della Penisola di Hersek. L’acquisizione è 
stata effettuata lungo la strada che dalla località di Yalova porta all’abitato di Hersek e da questo 
prosegue verso la base navale posta all’estremo Nord della penisola. La strada era asfaltata con 
un manto di spessore non superiore a 10-15 cm. L’ubicazione dei profili sismici e GPR è 
riportata in Figura 3.9. 
 
PROFILO SISMICO A RIFLESSIONE ONDE “P” 
Minimum offset 2.5 m 
Maximum offset  60 m 
Geophone interval  2.5 m 
Near geophone: n. 24 
Far geophone: n. 1 
Vertical Stack 4 





Sample interval  0.25 ns 
Trace length 1 s 
Seismic source:  
 
5Kg sledgehammer striking a 25kg steel plate. 
PROFILO SISMICO A RIFLESSIONE ONDE “S” 
Minimum offset 2.5 m 
Maximum offset  45 m 
Geophone interval  2.5 m 
Near geophone: n. 18 
Far geophone: n. 1 
Vertical Stack 4 






Sample interval  0.25 ns 
Trace length 1 s 
Seismic source:  
 
5Kg sledgehammer striking an “H shape” plate coupled 
to the ground surface with nails and 4 iron bars for a 
total weight of 100Kg. 
 
Tabella 1 – Parametri di acquisizione utilizzati per l’acquisizione dei profili sismici P ed S. 
 
I profili GPR sono stati acquisiti utilizzando antenne a 250, 100 e 50 MHz. In particolare è stato 
acquisito un profilo lungo la linea già coperta dal profilo sismico delle onde P ed è stato 










3.5 Elaborazione dati geofisici a terra 
 
L’elaborazione dei dati geofisici a terra ha riguardato unicamente i profili sismici multicanale P 
ed S. L’elaborazione è stata effettuata utilizzando il software Promax® 2D della Landmark-
Halliburton. 
I dati georadar non sono stati utilizzati in questo lavoro, a causa della limitata profondità di 
penetrazione (minore di 2.0 m) dovuta alla presenza di sedimenti argillosi e terreni altamente 
conduttivi anche a causa della presenza di acque marine e salmastre a breve distanza dai punti di 
acquisizione. 
La sequenza di processing utilizzata per l’elaborazione dei dati di sismica multicanale viene 
presentata omettendo la parte relativa alla teoria del processing del segnale, per la quale si 
rimanda ad Yilmaz (1988). 
 
3.5.1 Elaborazione del profilo Onde S 
 
Per l’elaborazione del profilo delle onde S è stato utilizzato lo schema riportato in Figura 3.10. 
 
Figura 3.10 – Schema di elaborazione apportato al profilo sismico con onde S. 
 
I dati del profilo S sono stati geometrizzati inserendo nelle header tutte le informazioni relative 
alla geometria di acquisizione, successivamente i dati sono stati organizzati in CMP. 
La successiva operazione di editing ha permesso di eliminare i canali disturbati, correggere le 





Figura 3.11– Esempio di editing dei dati con applicazione di un filtro per le basse frequenze. 
 
Nella fase di preprocessing sono state sottratte le battute realizzate per la stessa posizione 
sorgente sui due lati della piastra, allo scopo di eliminare le onde P e sommare le onde SH, 
ottenendo un evidente miglioramento della qualità del dato ed una verifica dell’effettiva 
presenza di onde di taglio. Visti i modesti dislivelli dell’area non è stato necessario apportare 
correzioni statiche. 
E’ stata successivamente effettuata un’accurata analisi spettrale sia sui singoli canali che sui 
CSG o CMP, valutando il contenuto in frequenza entro finestre di varia lunghezza (Figura 3.12). 
Sono state anche effettuate analisi FX per valutare eventuali variazioni di contenuto in frequenza 
in funzione di diverse zone della sezione e/o dei diversi offset considerati. Sono stati inoltre 
effettuati vari test di filtraggio per determinare il filtro passa banda più appropriato ed eseguiti 
controlli a fine test per valutare l’eventuale introduzione di artefatti (es.: fenomeni di Gibbs, 
variazioni di fase). 
Le componenti rumorose ad alta frequenza sono state attenuate con un filtro passa banda 
caratterizzato dalle frequenze 11-15-45-70 Hz (Figura 3.13). Le frequenze intorno ai 10 Hz, 
proprie delle onde superficiali, caratterizzate da elevata ampiezze e basse frequenze sono state 
attenuate con successo dal filtro applicato. 
L’applicazione del filtro FK ha permesso di eliminare alcuni rumori coerenti legati 
essenzialmente a onde superficiali che sono state discriminate sulla base delle diverse pendenze 
(associate a diverse velocità apparenti) sui CSG e/o CMP rispetto alle onde riflesse (Figura 
3.14). 
La correzione per la divergenza sferica è stata applicata considerando un valore approssimato 
della funzione di velocità, successivamente sono state determinate le curve di decadimento sui 
CMP, curve che sono state in seguito mediate. Per la determinazione delle curve di decadimento 
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stati eseguiti test per valutare la lunghezza ottimale della finestra di calcolo. Il recupero delle 
ampiezze è stato realizzato attraverso l’applicazione di un guadagno tempo variante. 
 
 
Figura 3.12 – Onde S, analisi spettrale. In (a) il contenuto in frequenza dominante per il segnale utile, in (b) il 
contenuto in frequenza dominante per il ground roll. 
 
Eliminato l’effetto dell’attenuazione delle onde, legata ai fenomeni di riflessione parziale, 
divergenza sferica e assorbimento selettivo delle componenti in frequenza, le ampiezze delle 
riflessioni ottenute possono considerarsi direttamente proporzionali al contrasto d’impedenza 
acustica tra i mezzi e quindi funzione dei litotipi presenti nel sottosuolo. 
L’analisi di velocità eseguita sui CMP ha permesso di definire la distribuzione delle velocità nel 
sottosuolo e di applicare la correzione dinamica di Normal Moveout (NMO), che ha corretto la 
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Figura 3.13 – Shots n. 53 e 54 filtrati con filtro passa banda 11-15-45-70 Hz. 
 
 
Figura 3.14 – esempio poligono fk a) dato originale, b) poligono filtro f-k; i dati esterni al poligono vengono 






Figura 3.15 – Esempio di semblance velocity analysis. 
 
Le tracce di ogni CMP sono quindi state sommate tramite l’operazione di stack. Lo stack ha 
aumentato in maniera significativa il rapporto segnale-rumore, enfatizzando il segnale e 
riducendo il rumore incoerente e coerente. 
Le velocità lungo la sezione, presentano valori compresi tra 200 ed 390 m/s. I valori 
generalmente aumentano all’aumentare della profondità. Importanti variazioni laterali di velocità 
sono presenti lungo tutta la sezione. Le variazioni di velocità più consistenti sono correlabili a 
riflessioni evidenti (Figura 3.16). 
In base alle velocità stimate è stato possibile valutare in via approssimativa la risoluzione 
verticale, data dalla relazione λ= v/f, con λ lunghezza d’onda, v velocità ed f frequenza. I valori, 





Figura 3.16 – Profilo onde S: modello di  velocità sovrapposto alla sezione stack . 
 
ONDE S 
v [m/s] f [Hz] λ [m] λ/4[m] 
100 20 5 1,25 
200 20 10 2,5 
300 20 15 3,75 
400 20 20 5 
 
Tabella 2 – Valori indicativi di risoluzione verticale attesa per diversi valori di velocità. 
 
La Figura 3.17 riporta la sezione stack finale. Il segnale utile è individuabile fino a profondità 
dell’ordine dei TWT 600ms (ovvero 60-70 m considerando velocità media di 250 m/s). Nella 
sezione è possibile riconoscere chiaramente due porzioni caratterizzate da una diversa 
attenuazione delle ampiezze (Figura 3.18). Il confine tra queste due zone è marcato da un 
riflettore inclinato che da Sud a Nord tende ad emergere verso la superficie e che verrà meglio 
descritto nella sezione dedicata all’interpretazione dei profili sismici. 
 



















3.5.2 Elaborazione del profilo Onde P 
 
L’elaborazione delle onde P è stata particolarmente laboriosa in quanto ha richiesto un 
processing centrato sulla rimozione delle onde di superficie (ground roll) che mascheravano le 
riflessioni lungo tutta la sezione acquisita (Figura 3.19). 
Nelle onde S questo problema era limitato anche perché la sottrazione tra gli shots con polarità 
opposta oltre ad eliminare idealmente le onde P, aveva anche ridotto drasticamente le onde di 
Love. 
La sequenza di processing adottata per le onde P ha previsto la geometrizzazione e un’attenta 
operazione di editing per eliminare i canali disturbati o porzioni di tracce rumorose (rumore ad 
alta e bassa frequenza, spike, burst). 
 
Figura 3.19 – Near trace onde P, canale 8. La presenza delle onde di superficie, caratterizzate da elevata ampiezza e 
bassa frequenza nasconde il segnale utile. 
 
Successivamente è stato indispensabile analizzare i dati allo scopo di individuare gli elementi 
caratterizzanti il ground roll ed impostare una sequenza di processing per la sua rimozione, 
evitando di alterare il segnale primario. 
La Figura 3.20 mostra alcuni shots originali nei quali il ground roll, caratterizzato da elevata 
ampiezza, bassa frequenza e carattere tipicamente dispersivo, è ben visibile.  
L’analisi spettrale del set di dati originali ha permesso di discriminare il contenuto spettrale del 
ground roll da quello del segnale utile; è stata stimata una frequenza centrale di 15 e 25 Hz per il 
 
 93
ground roll ed il segnale utile rispettivamente, ed identificata una fascia di sovrapposizione tra i 
due spettri a cavallo tra le frequenze centrali (Figura 3.21).  
Le basse frequenze evidenziate dall’analisi spettrale non sembrano legate alle frequenze generate 
dalla sorgente, ma alla forte attenuazione prodotta dal mezzo attraversato. L’onda d’aria, ben 
visibile in alcuni shots, testimonia, infatti, un contenuto originale in frequenza attorno ai 120 Hz. 
Il solo filtro in frequenza non è riuscito a discriminare il segnale utile dal ground roll, quindi, per 
l’attenuazione del ground roll è stato applicato un algoritmo che opera nel dominio τ-p ed 
utilizzando la velocità media del ground roll. Dato che l’analisi effettuata sul profilo acquisito ha 
permesso di discriminare bene la velocità apparente del ground roll, mentre ha evidenziato una 
parziale sovrapposizione tra gli spettri del segnale utile e del rumore, l’algoritmo è stato 
applicato unicamente sulla base dei valori di velocità, con lo scopo di rimuovere le pendenze 




Figura 3.20 – Shots originali n. 200, 230, 330 e 386 delle onde P.  G = Ground roll; R = onda riflessa; r = onda 
rifratta; D = onda diretta; d = onda d’aria; H = rumore ad alta frequenza; L = rumore a bassa frequenza; C = rumore 







Figura 3.21 – Onde P, analisi spettrale. In alto il contenuto in frequenza dominante per il segnale utile, in basso il 
contenuto in frequenza dominante per il ground roll. 
 
La Figura 3.22 illustra il risultato di questo procedimento per alcuni shots esemplificativi. 
Osservando lo shot n. 200, caratterizzato da un debole segnale, si nota che la procedura adottata 
non introduce artifici, mentre nello shot n. 250 la rimozione dei segnali in contropendenza è 
evidente e nello shot n. 300 si assiste al recupero di coerenza del segnale fino a 500-600 ms.  
Solo successivamente all’analisi spettrale eseguita sul dato ottenuto dopo la rimozione delle 
onde di superficie, è stato possibile selezionare un filtro passa banda (5-10-60-70 Hz) utile ad 
eliminare le alte frequenze collegate alla presenza di spike, rumori ambientali ed altri rumori 






Figura 3.22 –Confronto tra shot originali (A) e shot con Surface Wave Noise Attenuation e filtro passa banda (25-
28-60-70 Hz) (B). 
 
La Figura 3.23 riporta i risultati del filtraggio e della deconvoluzione nel dominio F-X per alcuni 







Figura 3.23 - Confronto tra shot con Surface Wave Noise Attenuation, filtro passa banda (5-10-60-70 Hz) e 
guadagno tempo variante (A) e shots con deconvoluzione F-X (B). 
 
La rimozione del ground roll ha permesso di identificare alcune riflessioni primarie. L’analisi di 
velocità eseguita sui CMP ha messo in evidenza valori di velocità compresi tra 500 e 900 m/s 
con un trend crescente con la profondità. Per l’ottimizzazione del campo di velocità ci si è basati 
sull’interpretative processing. Il modello di velocità nel processing convenzionale viene dedotto 
senza considerare l’interpretazione geologica della sezione, nell’interpretative processing il 
modello di velocità viene controllato anche basandosi sull’interpretazione degli eventi presenti 





distinguibile fino a circa 400 ms (TWT), cui corrisponde una profondità di circa 140 m, 
considerando una velocità media di 700 m/s. 
 
Figura 3.24 – Onde P, sezione stack. 
 
La Figura 3.25 presenta la sezione stack ed il campo di velocità definito per la sezione. La parte 
più superficiale (0-200ms circa) è caratterizzata da velocità medie di circa 700m/s con valori 
minori, fino a 570m/s nei primi 150m della sezione. Nella zona tra 200 e 450m, al contrario, le 
velocità sono mediamente più elevate (750-800m/s). Al di sotto dei livelli descritti si ha un 
incremento piuttosto brusco della velocità, con valori maggiori di 800m/s. La zona di maggior 
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I valori di velocità individuati lungo la sezione e la frequenza centrale del segnale permettono, 
anche in questo caso, una stima di massima della risoluzione verticale (Tabella 3). 
ONDE P 
Vel [m/s] F [Hz] λ [m] λ/4 [m] 
500 20 25 6,25
600 20 30 7,5
700 20 35 8,75
800 20 40 10
900 20 45 11,25
 
Tabella 3 – valori di risoluzione verticale per le frequenze e velocità caratteristiche delle onde P. 
 
Il riflettore inclinato, già individuato nella sezione delle onde S è ben riconoscibile, presenta una 
pendenza di circa 10° -12° nella porzione meridionale, analoga a quella ottenuta dall’analisi 
delle onde di taglio. 
 
 
3.6 Interpretazione profili onde P ed S 
 
Le sezioni stack P ed S confermano lo stesso assetto strutturale per la porzione comune (Figura 
3.26 e Figura 3.27).  
 
 
Figura 3.26 – Confronto tra la sezione stack delle onde P ed S. La scala orizzontale è la medesima nei due casi e la 
localizzazione spaziale relativa è congruente. La scala verticale (TWT) è la stessa, ma a causa dei due diversi campi 
di velocità la deformazione delle strutture appare differente. 
 
L’interpretazione è stata prioritariamente eseguita sulla sezione stack delle onde S, stante la 
migliore risoluzione verticale di questo profilo. Essendo le velocità delle onde S decisamente 
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minori di quelle relative alle onde P, il conseguente aumento di risoluzione, a parità di frequenza 
del segnale, ha permesso di evidenziare strutture solo accennate nel profilo ottenuto con onde 
compressionali. 
La Figura 3.28 mostra l’interpretazione della sequenza sismostratigrafica riconosciuta fino a 
circa 600 ms nella porzione meridionale del profilo S. In particolare è stato individuato un 
riflettore (A) inclinato di circa 10°-12° che, dopo la migrazione diventano 15-16°, con 
immersione verso Sud, lungo tutta la sezione che tende ad emergere nella parte settentrionale del 
profilo. 
 
Figura 3.27 – Confronto tra la sezione stack ottenuta con onde di taglio (a) e la parte corrispondente della sezione 




Riflettori meno inclinati (sequenza B in Figura 3.28) con terminazioni onlap sul riflettore A si 
possono riconoscere lungo tutta la sezione tra 600 ms e 100 ms (TWT) circa.  
La porzione superficiale, nel tratto tra 100 e 0 ms (TWT) è interessata da riflettori piano 
paralleli. 
Sotto il riflettore A, nonostante la scarsa risoluzione del dato sono stati individuati alcuni 
orizzonti pseudo-paralleli al riflettore stesso.  
  
 
Figura 3.28 – Profilo onde S, sezione stack interpretata. In verde l’orizzonte A (vedi testo per maggiori dettagli), in 










La sezione stack del profilo delle onde S permette di ricavare interessanti informazioni sulla 
stratigrafia e la tettonica del sottosuolo. La profondità di penetrazione del segnale raggiunge i 
400 ms specie nei primi 450 m circa, evidenziando sedimenti altamente riflettivi, mentre nella 
porzione settentrionale della sezione la riflettività è inferiore e diminuisce nettamente anche la 
continuità laterale dei riflettori. Verso Sud si evidenziano una serie di riflettori inclinati che 
giacciono in onlap sull’orizzonte basale (A). L’orizzonte A è infatti chiaramente distinguibile 
anche nel profilo delle onde P, anche se la più bassa risoluzione rispetto al profilo delle onde S 
non consente l’interpretazione di dettaglio della sequenza B in onlap, precedentemente 
osservata. In compenso, la maggiore lunghezza del profilo delle onde P ha permesso di seguire 
l’andamento del riflettore A nella porzione settentrionale della Penisola di Hersek. Tra i 500 e 
700m dall’inizio della sezione, sembra di poter evidenziare alcuni riflettori con dip opposta 
rispetto alla parte meridionale. Attraverso l’osservazione del campo di velocità è stato possibile 
seguire il riflettore A lungo tutta la sezione, identificando ondulazioni/pieghe. Tali evidenze 
rappresentano verosimilmente una manifestazione di alcune componenti compressive della FNA. 
Le sezioni sismiche presentano numerose rotture di fase, mentre non è facile individuare con 
altrettanta chiarezza e continuità offset che permettano di tracciare piani di faglia con sufficiente 
attendibilità. 
Alcuni offset a carattere distensivo sono stati riconosciuti nella porzione superficiale del profilo 
delle onde S (Figura 3.29). Tuttavia è molto comune che strutture compressive, proprio per la 
geometria dell’inarcamento che provocano negli strati interessati, siano associate ad apparenti 
distensioni superficiali. Solo il collegamento con la struttura profonda consente in questo caso di 
ricostruire il quadro reale. 
La limitata penetrazione del segnale non ha consentito un imaging completo in profondità, 
tuttavia gli elementi a disposizione sono sufficienti per rilevare la presenza di un generale stile 
compressivo nell’area investigata dalle sezioni sismiche, con modeste evidenze di distensione in 
superficie, compatibili con un quadro compressivo, secondo il modello menzionato.  
I dati geofisici acquisiti a terra e l’interpretazione delle sezioni geofisiche proposte in questo 
Lavoro rappresentano un dato nuovo e originale. Essi possono essere utilizzati per dare 
un’interpretazione coerente alle diverse evidenze superficiali riconosciute nella penisola. I 
risultati ottenuti dall’integrazione dei dati geologici, geomorfologici e geofisici acquisiti durante 
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4 Analisi integrata dei dati – Penisola di Hersek 
 
4.1 Correlazione dati geologico- geofisici a terra e a mare 
 
I rilievi geofisici eseguiti sulla Penisola di Hersek hanno permesso di identificare l’orizzonte A 
caratterizzato da una pendenza di circa 15-16°. La terminazioni in onlap (sequenza B) su questo 
orizzonte appaiono evidenti. Tale andamento degli strati non risulta compatibile con la normale 
evoluzione di un delta con apporti provenienti da Sud, ma è presumibilmente legata a fenomeni 
tettonici compressivi ancora attivi. Nella zona in cui sono stati eseguiti i profili sismici, non sono 
presenti pozzi di taratura, eccetto un sondaggio posto sull’estremità settentrionale della Penisola 
di Hersek ad oltre 1500 m dall’estremo settentrionale del profilo sismico delle onde P. Tale 
pozzo ha raggiunto la profondità di 118.45 m senza incontrare il basamento roccioso carbonatico 
che invece è stato individuato a qualche decina di metri di profondità entro i pozzi perforati in 
prossimità della costa settentrionale del Golfo di Izmit (Dolu et al., 2007). 
Tuttavia, a Est dei profili sismici, alcune trincee hanno permesso di caratterizzare i primi 3 m del 
sottosuolo, evidenziando la presenza di depositi marini olocenici (Unità 2) dello spessore medio 
di 0.80 – 1.0 m, in unconformity sull’unità Pleistocenica del Tirreniano (Unità 1), immergente 
verso Nord e di ricavare la sequenza stratigrafica di Figura 3.4. Le facies sismiche individuate 
lungo i profili sismici delle onde S (Figura 4.1) e P e le correlazioni spaziali tra la localizzazione 
dei profili e gli affioramenti a terra, permettono di ipotizzare che l’orizzonte A rappresenti la 
superficie di erosione relativa all’ultima glaciazione (12.000 anni fa). L’unconformity 
riconosciuta nelle sezioni sismiche può quindi essere correlata con l’unconformity identificata 
nelle trincee. Le pendenze e le immersioni evidenziate sulle sezioni sismiche sono, infatti, 
compatibili con quanto osservato nelle trincee, come pure i contrasti di riflettività degli orizzonti.  
Tale superficie erosiva è stata evidenziata anche a mare su dati sismici ad alta risoluzione come 
un orizzonte netto che separa i sedimenti altamente riflettivi soprastanti depositatesi fin 
dall’inizio dell’Olocene e i depositi sottostanti Pleistocenici (Gökasan et al., 2001; Kuşçu et al., 
2002; Alpar and Yaltirak, 2002; Çağatay et al., 2003; Gökasan et al., 2003). 
Le giaciture delle unità acquisite in trincea e tratte da letteratura (Witter et al., 2000) e 
l’immersione degli strati desumibile dalla sezione stack delle onde S, nonché la sezione stack 
ottenuta con le onde P, permettono di identificare la presenza di una piega nella porzione 





Figura 4.1- Sezione stack, onde S. In (a) viene evidenziata la serie di riflettori che si ipotizza appartengano al 
Pleistocene (Tirreniano) (b). 
 
La Figura 4.2 mostra la perfetta corrispondenza tra l’asse dell’alto topografico e la 
localizzazione dell’apice della piega individuata sulla base della sezione delle onde P, 
evidenziando lo sviluppo della struttura compressiva, il cui asse risulta disposto N48°.  
Sulla base delle ipotesi e delle considerazioni sopra esposte, per l’area investigata dai profili è 
stato possibile identificare almeno due fasi; durante la prima fase, nel Pleistocene, si è depositata 
l’Unità 1 a formare una successione piano-parallela, in seguito si è instaurato nell’area un regime 
compressivo, attivo dalla fine del Pleistocene. Durante questa seconda fase l’Unità 1 è stata 
deformata ed erosa nei periodi di low-stand marino, mentre l’Unità 2, sintettonica, si è depositata 
a partire dall’Olocene in onlap sull’Unità 1. La fase compressiva potrebbe essere ancora attiva, 
visto che la formazione di uno dei terrazzi marini sembra essere stata messa in relazione con 
l’evento sismico del 1509 (Özaksoy et al., 2006). Il tilting osservato nei terrazzi marini conferma 
ulteriormente questa ipotesi. 
L’alto strutturale presente ad Ovest della Penisola di Hersek, investigato dai profili chirp (Figura 
1.18) presenta similitudini importanti con quello individuato a terra, suggerendo che i due 
sistemi possano essere l’espressione di una situazione strutturale analoga per le due aree. 
Per quanto riguarda il tasso di uplift, sulla base di correlazioni stratigrafiche, per quest’alto, è 
stato calcolato un valore per l’Olocene tra 3 mm/a (Çağatay et al., 2003) e circa 5 mm/a (Polonia 






Figura 4.2 – Rappresentazione cartografica della zona d’interesse. Si noti la buona corrispondenza tra l’asse 
dell’alto topografico e l’apice della piega identificato nelle sezioni sismiche P ed S. Le giaciture e l’immersione 
degli strati verso Sud nella sezione delle onde S, confermano la presenza della piega. 
 
Il dato sismico a terra mostra che, al di sopra dell’orizzonte interpretato come l’unconformity 
(orizzonte A) relativa all’ultima glaciazione, si sono depositati con continuità sedimenti 
olocenici in onlap variamente tiltati per uno spessore massimo stimato, tenendo conto dei campi 
di velocità delle onde sismiche P ed S, di circa 75m. Pertanto, il tasso di uplift minimo risulta 
pari a circa 75m/12ka ovvero 6 mm/a, quindi dello stesso ordine di grandezza di quello calcolato 
per le strutture compressive a Ovest della penisola. Parimenti, il massimo tasso di 
sedimentazione che si può stimare sulla base dei dati sismici è pari a circa 6 mm/a per l’Olocene, 
che risulta in accordo con i 2-4mm/a (Bertrand et al., 2006) evidenziati all’interno della laguna 
ed è realistico se si tiene conto degli elevati apporti alluvionali del fiume Yalakdere. 
La massima profondità raggiunta con i profili sismici a riflessione eseguiti a terra, non ha 










4.2 Simulazione numerica per la stima della deformazione 
 
Per valutare se l’attuale morfologia della Penisola di Hersek e delle zone circostanti risulta 
compatibile con l’assetto tettonico delineato a mare e a terra, sono state effettuate varie 
simulazioni numeriche con differenti segmenti di faglie. In particolare è stato utilizzato il 
programma Coulomb 3.0 (Lin et al., 2004; Toda et al., 2005) che modella la deformazione 
utilizzando elementi finiti. Il modello considera un mezzo elastico omogeneo ed isotropo in un 
semi-spazio. L’attenzione è stata rivolta principalmente alla deformazione piuttosto che alla 
variazione degli stress provocata dai terremoti. Infatti, per ottenere un dettaglio comparabile con 
quello delle informazioni ottenute mediante analisi geologiche, geomorfologiche e geofisiche 
sulla Penisola di Hersek, è stata calcolata la deformazione cosismica, ottenuta ipotizzando una 
determinata ripartizione di un movimento trascorrente puro lungo diversi piani di faglia. Per il 
modello è stato utilizzato un semispazio avente profondità di 5 km ed esteso in latitudine tra 
40.68° e 40.76° e in longitudine tra 29.35° e 29.60°. Per il semispazio sono stati scelti i seguenti 
parametri reologici: Modulo di Young 800 Kbar, Poisson ratio 0.25 e coefficiente d’attrito 0.4. 
La dimensione delle celle è di 200m x 200m. Per diversi modelli sono state considerate la 
deformazione verticale e laterale utilizzando diverse configurazioni di faglia; il calcolo si 
riferisce ad una superficie posta al livello del mare. La situazione morfologica attuale non 
sembra poter essere spiegata da nessun modello che consideri diversi segmenti di faglia separati 
da step-over significativi. Gli spostamenti orizzontali e verticali sono stati valutati utilizzando le 
faglie descritte come attive nella letteratura più recente. A Est di Hersek è stata utilizzata una 
faglia ben osservata a mare (Kuşçu et al., 2002; Çağatay et al., 2003; Cormier et al., 2006; Dolu 
et al. 2007) disposta 86°. Nel bacino Occidentale è stata introdotta una faglia avente direzione 
94° che costituisce una semplificazione della situazione osservata sul fondale marino, dove sono 
state osservate serie di faglie en-echelon (Polonia et al., 2004; Cormier et al., 2006). Queste due 
faglie, che formano un restraining bending, sono state estese fino ad incontrarsi. Il punto di 
congiunzione è ubicato a Nord della laguna di Hersek, circa alla base della collina di Dedeler 
(Figura 4.3). Per il modello, all’interno del bacino Occidentale, sono stati considerati anche altri 
segmenti di faglia osservati come attivi a Sud del ramo sopra descritto. In particolare è stato 
considerato il ramo che si diparte verso Sud alla longitudine di 29.4° con direzione di 114° e due 
rami attivi aventi direzione EO (Polonia et al. 2004; Cormier et al., 2006) che, nel modello, non 
sono stati estesi sulla penisola. E’ stata inoltre introdotta una faglia con direzione 86° che taglia 
la Penisola di Catal nella zona dove sono state osservate deformazioni di vario tipo in occasione 
dell’evento del 1999 (Barka et al., 2002; Gülen et al., 2002; Awata et al., 2003; Emre and Awata, 
2003). Tale faglia è stata estesa fino alla longitudine di 29.44° in accordo con quanto proposto da 
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Kuşçu et al., (2002). L’ubicazione delle faglie nel modello è stata effettuata considerando le reali 
coordinate geografiche in modo tale da poter sovrapporre i risultati ottenuti sulle mappe dell’area 
considerata. Tutti i piani di faglia sono stati estesi dalla superficie fino alla base del modello (5 
km) e sono stati assunti come perfettamente verticali. E’ evidente che questo è un modello 
estremamente semplificato; non è credibile che a livello crostale il comportamento reologico e la 
giacitura delle faglie sia planare e invariante, tuttavia esso può essere utilizzato per avere 
indicazioni approssimate sulle deformazioni verticali collegate con un movimento trascorrente. 
Il modello che fornisce i risultati maggiormente compatibili con le morfologie attuali a terra e a 
mare si ottiene simulando gli effetti legati ad un movimento cosismico convenzionale di pura 
trascorrenza destro così distribuito: 1 m lungo le faglie 1a e 1b, 15 cm lungo la faglia 2, 10 cm 
lungo le faglie 3, 4 e 5 (Figura 4.3A). 
Questo modello mostra le deformazioni nella zona in cui i due rami 1a e 1b si congiungono, con 
uplift a Nord e subsidenza a Sud (Figura 4.3B). La zona di massimo uplift coincide perfettamente 
con l’area della collina di Dedeler e con i terrazzi olocenici, mentre la zona di subsidenza 
corrisponde, seppur in maniera meno precisa, all’area della laguna. Questo andamento risulta 
ben visibile sulla sezione verticale che evidenzia la deformazione in superficie (Figura 4.3C). 
Anche a mare le zone di uplift (con valori massimi di circa il 10% del movimento trascorrente) 
trovano buona corrispondenza con l’ubicazione degli alti riportati in letteratura (Çağatay et al., 
2003; Polonia et al., 2004; Cormier et al., 2006). In particolare, la zona di sollevamento posta a 
SO potrebbe essere causa della struttura descritta sulla base di diversi dati e variamente 
interpretata (Kuşçu al., 2002; Çagatay et al., 2003; Polonia et al., 2004; Cormier et al., 2006), 
mentre quella a NO potrebbe essere correlata con la struttura descritta come “mud volcano” e di 
cui i dati geofisici disponibili in letteratura hanno permesso di individuare solamente il fianco 
occidentale (Cormier et al., 2006). I risultati del modello suggeriscono per tali strutture 
un’origine tettonica, legata a locali situazioni transpressive al pari della collina di Dedeler. 
E’ interessante notare che un modello di questo tipo mostra, pur con qualche artefatto legato alle 
semplificazioni che necessariamente devono essere introdotte, compressione nella zona della 
faglie en-echelon lungo la parte centrale della faglia 1a in Figura 4.3 dove sono stati individuati 
fenomeni legati a transpressione (mud volcanos), mentre tutta la parte meridionale della Penisola 
di Hersek, fino all’incirca al limite Nord dei rilievi appare in distensione. Oltre che nell’area 
occupata dalla laguna, un massimo valore di subsidenza si evidenzia nell’area dell’attuale foce 
del fiume Yalakdere, che potrebbe essere migrato da Nord verso Sud Ovest proprio a causa delle 
variazioni topografiche indotte dalla tettonica. La collina di Dedeler, infatti, in base ai dati 
geologici e geofisici acquisiti durante la Tesi, rappresenta una manifestazione di alcune 
componenti compressive della FNA, la cui dinamica e geometria devono essere ancora definite 
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ed accertate attraverso la formulazione di un modello condiviso, che contempli tutte le 
componenti geologico-strutturali osservate nell'area del Golfo di Izmit. 
La ripartizione del movimento trascorrente su diversi rami di faglia secondo una percentuale del 
85-90% a Nord e 10-15% a Sud, risulta in perfetto accordo con quanto dedotto da Polonia et al. 
(2004) dalle dislocazioni laterali di un canale sottomarino misurate su mappe multibeam che 
risulta pari a 80 m lungo il ramo Nord della faglia (1a di Figura 4.3) e 10 m lungo quello Sud (2 
di Figura 4.3). 
Confrontando i risultati ottenuti dal modello con gli spessori della copertura olocenica mappata 
sulla base di dati di sismica ad alta risoluzione a mare forniti da Dolu et al., 2007, si nota che il 
massimo spessore di sedimenti olocenici (e quindi i valori più alti del tasso di sedimentazione) 
coincide con la zona centro orientale della Penisola di Hersek (attuale laguna), mentre a Ovest 
gli spessori risultano minori e/o nulli in corrispondenza dei massimi valori di uplift previsti dal 
modello (Figura 4.3E). A Sud Ovest della penisola, invece, lo spessore dei sedimenti olocenici è 
maggiore, in particolare a Sud dell’attuale foce del fiume dove il modello coerentemente mostra 
un’area in netta subsidenza. A Est della penisola gli spessori diminuiscono rapidamente da più di 





Figura 4.3 - Deformazioni crostali ottenute con il modello sintetico, A) Deformazione orizzontale cosismica 
ottenuta dal movimento trascorrente puro lungo le faglie 1a, 1b, 2, 3, 4 e 5. B) Deformazione verticale cosismica 
ottenuta dal movimento trascorrente puro come in A). C) Sezione verticale A-A’ lungo il segmento 1b. D) Sezione 
B-B’ lungo i segmenti 1a, 3, 2-4 e 5, si noti la scala di esagerazione verticale. E) Spessore dei depositi olocenici in 





I caratteri geomorfologici, litologici e strutturali presenti a Nord e a Sud della laguna, 
riconosciuti attraverso rilievi geofisici e geologici, permettono di ipotizzare che l’attuale 
Penisola di Hersek sia il risultato di un sistema complesso, costituito dalla congiunzione tra il 
delta del fiume Yalakdere a Sud e un seamount a Nord, ora rappresentato dall’alto strutturale 
della collina di Dedeler. 
L’asse di questa struttura orientato all’incirca NE-SO è congruente con quello delle strutture 
sottomarine presenti a Ovest della penisola e costituisce un’ulteriore conferma del fatto che si 
tratti di forme legate a locali zone in transpressione. Su queste basi è quindi stato possibile 
formulare un’ipotesi evolutiva della Penisola di Hersek a partire dal Pleistocene (Figura 4.4). 
Secondo tale ipotesi, il paleo-fiume Yalakdere ha iniziato la sua progradazione verso Nord circa 
200.000 anni or sono in seguito all’innalzamento della Penisola di Armutlu (Dolu et al., 2007) e 
dell’apertura dei Bacini Occidentale, Centrale ed Orientale, quali bacini di pull apart (Gökasan 
et al., 2001; Gökasan et al., 2003; Şengör et al., 2004; Dolu et al., 2007) (Figura 4.4A). Il delta si 
è sviluppato grazie ai notevoli apporti sedimentari legati all’erosione della Penisola di Armutlu e 
alla situazione delle correnti presenti nei paleo-bacini (Alpar e Güneysu, 1999). Durante il 
Pleistocene ha iniziato a svilupparsi una faglia, via via più continua che tagliava i bacini ormai 
profondi con andamento a grande scala E-O. Mentre le faglie precedenti che bordavano tali 
bacini sono diventate inattive o meno attive, nella zona di Hersek la faglia ha formato un 
restraining bending di circa 7°-8° che ha provocato innalzamento a Nord della faglia e 
abbassamento a Sud-Est. A Ovest di Hersek il movimento trascorrente principale è stato 
accomodato dal nuovo ramo settentrionale principale della faglia (85-90%), mentre la 
deformazione è stata accomodata a Sud da più rami con la formazione di aree di traspressione 
con tassi di uplift dell’ordine dei 3-6mm/a e la formazione di alti strutturali (Paleo isola P1 in 
Figura 4.4B), (Çağatay et al., 2003, Polonia et al., 2004). Anche la zona a Nord del ramo 
principale della faglia in corrispondenza del punto di massima curvatura (bending) ha subito 
compressione, a formare probabilmente una paleo isola (P2 in Figura 4.4B) che ora è emersa ed 
ha l’attuale espressione morfologica nella collina di Dedeler. Il fiume ha poi accresciuto il suo 
delta fino a raggiungere tale isola che nel frattempo tendeva, oltre che a sollevarsi, a spostarsi 
verso Est a causa del movimento trascorrente destro della faglia. Il fiume ha certamente deviato 
più volte il proprio corso spostandosi gradualmente verso Ovest fino a raggiungere la posizione 
attuale (Figura 4.4C). E’ probabile che rami secondari del fiume divagassero sulla piana deltizia 
sfociando anche a Est nella attuale zona di laguna che tendeva ad abbassarsi a causa dell’attività 
della faglia, tuttavia recenti dati relativi a carotaggi effettuati all’interno della laguna hanno 
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evidenziato che per lo meno negli ultimi 2000 si sono depositati unicamente sedimenti di origine 
marina (Bertrand et al., 2006). 
E’ evidente che lo sviluppo del delta è stato anche profondamente condizionato dalle grandi 
variazioni del livello marino avvenute. In particolare è possibile ipotizzare che i periodi di 
massimo sviluppo coincidessero con i massimi low-stand marini. 
I due alti topografici presenti a Sud della laguna e mai descritti in letteratura potrebbero essere di 
origine tettonica ed avere caratteristiche simili alla collina di Dedeler e alle altre strutture 
compressive presenti a Ovest della penisola (P3 in Figura 4.4B), ma mancano i necessari 
riscontri per poter sostenere questa ipotesi. 
Una cronologia più accurata degli eventi e una valutazione degli ambienti deposizionali che 
tenga conto degli effetti tettonici e delle contemporanee variazioni del livello marino, richiedono 
datazioni assolute dei sedimenti a Nord e a Sud delle faglie che interessano il Golfo di Izmit in 
prossimità della Penisola di Hersek non disponibili nell’ambito di questa Tesi. 
 
 
Figura 4.4 - Evoluzione schematica della Penisola di Hersek per gli ultimi 200.000 anni. La situazione strutturale 
relativa al Pleistocene è tratta da Barka, 1997; Emre et al., 1998 e Gökasan et al., 2001. P1 rappresenta una paleo 
isola, P2 corrisponde alla collina di Dedeler, P3 identifica l’alto parzialmente investigato dai rilievi batimetrici 
(Cormier et al., 2006). La linea di paleo riva è approssimata dato che nella ricostruzione non sono state considerate 





• Gli esperimenti di analogue modelling, realizzati in un sistema transtensivo con step-over a 
vario angolo, dimostrano che i bacini di pull-apart sono caratterizzati da una subsidenza che 
interessa l’intero centro del bacino, dalla presenza di faglie en-echelon che bordano i margini del 
bacino e che tendono a riunirsi all’aumentare della dislocazione orizzontale e che le Principal 
Displacement Zone (PDZ) presentano graben superficiali, la cui origine è legata proprio alla 
componente estensionale del sistema. All’aumentare della dislocazione orizzontale la PDZ 
diventa più ampia mentre nel bacino si genera una faglia trascorrente che collega i margini delle 
PDZ. I depocentri si presentano allungati nella direzione di sviluppo del bacino, in alcuni casi, 
quando la componente trascorrente prevale su quella estensionale, dal depocentro primordiale si 
generano due depocentri distinti. 
I bacini di pull-apart, sviluppati utilizzando step-over di 30°, 45°, 90° e 135° presentano forme 
romboedriche più o meno allungate. All’aumentare della larghezza dello step-over, diminuisce 
l’angolo delle faglie poste ai margini del bacino. L’angolo delle R-shear lungo la PDZ si 
mantiene invece costante in tutti gli esperimenti eseguiti in sabbia, confermando di dipendere 
unicamente dall’angolo di attrito del materiale e dell’orientazione dello sforzo principale.  
L’analisi delle pendenze dei margini dei bacini ha evidenziato un generale aumento della 
pendenza dei piani di faglia all’aumentare della dislocazione orizzontale. L’analisi dei dati 3D ha 
messo in evidenza il trend delle deformazioni orizzontali e verticali nei diversi modelli. Il 
rapporto tra lo spostamento orizzontale e la subsidenza massima nei bacini presenta un valore 
medio di 2.6:1. E’ stata inoltre riconosciuta l’asimmetria dei bacini, lungo le sezioni investigate, 
caratterizzati da una tipica forma a “V” o “U”. 
 
• Tra i modelli eseguiti, il modello Marmara 02 (con step-over a 45° e transtensione di 5°) ha 
presentato le maggiori similitudini con la situazione geologica reale del Bacino di Cinarcik.  
In particolare i modelli ottenuti dopo 5 - 8 cm di spostamento orizzontale hanno portano alla 
formazione di un bacino di pull-apart caratterizzato da dimensioni che, alla scala 10-5, 
riproducono in pianta quelle del Bacino di Cinarcik. 
Dal punto di vista strutturale, il modello presenta una buona similitudine per il settore orientale 
del Bacino di Cinarcik, caratterizzato da faglie con importante componente estensionale nel 
margine settentrionale e da strutture estensionali con pattern en-echelon nella parte meridionale. 
Il margine occidentale del bacino non è stato invece correlabile al modello.  
La stima della deformazione orizzontale necessaria alla formazione di un bacino di pull apart 
con le caratteristiche del Bacino di Cinarcik, ha permesso di stimare l’età della FNA pari a circa 
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210.000 – 330.000 anni, ottenuta assumendo dalla letteratura una velocità di spostamento tra le 
placche pari a 24 mm/a. 
Nessuno dei modelli eseguiti ha presentato similitudini importanti con Golfo di Izmit. Tuttavia, 
la presenza di una faglia trascorrente localizzata lungo l’asse del Golfo ben si accorda con i 
risultati dei modelli, che prevedono, in tutti i casi, la generazione nella fase matura degli 
esperimenti di una faglia trascorrente che attraversa longitudinalmente il bacino di pull-apart. 
 
• I rilievi geofisici effettuati a terra nella Penisola di Hersek hanno investigato una porzione 
dei depositi Pleistocenici. Essi hanno permesso di evidenziare delle strutture compressive nel 
settore settentrionale della penisola.  
I dati geologici e geomorfologici acquisiti nella Penisola di Hersek hanno permesso di effettuare 
importanti correlazioni con i dati sismici acquisiti a terra. L’analisi del modello digitale del 
terreno ha contribuito in modo significativo alla definizione del modello evolutivo per l’area 
nella fase recente. 
 
• Le simulazioni numeriche della deformazione, realizzate per valutare la consistenza tra la 
morfologia individuata a terra e a mare, le strutture subsuperficiali ricostruite dai dati geofisici 
ed i modelli evolutivi proposti sulla base dell’interpretazione integrata dei dati geologici e 
geofisici, hanno mostrato la consistenza del modello suggerito.  
 
• L’interpretazione dei dati geomorfologici, dati geologico-geofisici, acquisiti a terra e a mare 
presso la Penisola di Hersek e delle simulazioni numeriche ha permesso di formulare un’ipotesi 
evolutiva a partire dal Pleistocene.  
Secondo tale ipotesi l’attuale penisola è il risultato di un sistema complesso, costituito dalla 
congiunzione tra il delta del fiume Yalakdere a Sud ed un seamount a Nord, ora rappresentato 
dall’alto strutturale della collina di Dedeler. 
In particolare, il paleo-fiume Yalakdere avrebbe iniziato la progradazione verso Nord 200.000 
anni or sono, in seguito all’innalzamento della Armutlu Peninsula e dell’apertura dei Bacino 
Occidentale, Centrale ed Orientale, quali bacini di pull apart. Durante il Pleistocene ha iniziato a 
svilupparsi una faglia con andamento a grande scala E-O. Nella zona di Hersek la faglia ha 
formato un restraining bending di circa 7°-8° che ha provocato innalzamento a Nord della faglia 
e abbassamento a Sud-Est. Anche la zona a Nord del ramo principale della faglia in 
corrispondenza del punto di massima curvatura (bending) ha subito un sollevamento, che ha la 
sua attuale espressione morfologica nella collina di Dedeler. Il fiume ha poi accresciuto il suo 
delta fino a raggiungere tale struttura che nel frattempo tendeva, oltre che a sollevarsi, a spostarsi 
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verso Est a causa del movimento trascorrente destro della faglia. Il fiume ha deviato più volte il 
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